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Diese Dissertation widmet sich der klimatologischen Untersuchung orographisch beein-
flusster Niederschlagsmuster in den Alpen. Die Grundlage fu¨r diese Arbeit besteht aus
Beobachtungsdaten von u¨ber 1000 Stationen in Bayern und in den o¨sterreichischen Bun-
desla¨ndern Vorarlberg, Tirol und Salzburg fu¨r den Zeitraum zwischen 1991 und 2000
und aus den Ergebnissen einer mit ERA-40-Daten angetriebenen Klimamodus-Simulation
mit dem numerischen Modell MM5, die zur Bestimmung der meteorologischen Umge-
bungsparameter verwendet werden. Nach einem kurzen U¨berblick u¨ber die verschiedenen
Mo¨glichkeiten der orographischen Niederschlagsversta¨rkung und u¨ber einfache lineare Mo-
delle dazu erfolgt eine Umrechnung der unterschiedlichen Stationsdaten auf ein einheit-
liches Zeitintervall von 6 Stunden. Mit Hilfe der Felder der wichtigsten meteorologischen
Parameter aus der MM5-Klimamodus-Simulation werden die 6h-Niederschlagsintervalle
anschließend in die vier Klassen Kaltfront, Warmfront, konvektiver Niederschlag und Rest
eingeteilt. Die Klasse Rest beinhaltet vor allem frontru¨ckseitige Stauniederschla¨ge und
quasi-stationa¨re Fronten. Konvektiver Niederschlag in Verbindung mit Fronten wird dabei
zur jeweiligen frontalen Klasse geza¨hlt.
In einem ersten Schritt erfolgt eine Analyse des Niederschlagsgradienten zwischen
dem Alpenvorland und den Nordalpen. In mehreren Regionen wird die klimatologische
Relevanz der 4 Niederschlagstypen in Abha¨ngigkeit von der Windrichtung in 700 hPa un-
tersucht. Dabei zeigen sich im Wesentlichen zwei Effekte fu¨r die Niederschlagszunahme
zu den Alpen hin verantwortlich. Zum einen sind konvektive Niederschla¨ge im Sommer in
Verbindung mit su¨dwestlicher Anstro¨mung am Alpenrand intensiver als im Alpenvorland.
Auf der anderen Seite fu¨hrt die orographisch bedingte Hebung bei no¨rdlicher bis nordwest-
licher Anstro¨mung zu einer Versta¨rkung von frontalen Niederschla¨gen in den Alpen. Durch
den Wolkenstau an den Alpen nach Abzug einer Front ist auch bei der Gruppe Rest ein
positiver Niederschlagsgradient zu beobachten. Im Gegensatz dazu erha¨lt das Alpenvor-
land bei exakt westlicher Anstro¨mung von 270◦ mehr Niederschlag. In diesen Fa¨llen weht
der Wind parallel zu den Alpen und Leeeffekte durch stromaufwa¨rts gelegene Berge redu-
zieren den Niederschlag in den Alpen. Je weiter man in den Nordalpen nach Osten geht,
desto mehr verschiebt sich das klimatologische Niederschlagsmaximum von westlichen hin
zu no¨rdlichen Windrichtungen.
Der zweite Teil dieser Arbeit umfasst die Untersuchung der Niederschlagsabnahme
vom Alpenrand in Richtung inneralpine Ta¨ler. An Hand von Niederschlagsdifferenzen
zwischen 3 Regionen am Alpennordrand und 3 Regionen in den Zentralalpen ergibt sich
v
vor allem bei Kaltfronten aus Nordwesten bis Norden und in der Restklasse ein großes
Niederschlagsplus in den Nordalpen. Bei konvektiven Niederschla¨gen kommt es bei west-
lichen bis leicht su¨dwestlichen Anstro¨mungen zu starken Niederschla¨gen in den inneralpi-
nen Ta¨lern. Bei su¨dwestlicher Ho¨henstro¨mung werden die in den Zentralalpen gebildeten
Schauer und Gewitter in Richtung Nordalpen advehiert, wo sie durch eine Konvergenz
mit der aus dem Alpenvorland einstro¨menden Luft teilweise noch versta¨rkt werden. In
den Zentralalpen herrscht ein starker West-Ost-Gradient des Niederschlags. Durch die ab-
nehmende Kammho¨he der Nordalpen von Westen nach Osten und durch die abnehmende
Nord-Su¨d-Ersteckung der Alpen, sowie durch die Struktur der Ta¨ler, wird das U¨bergreifen
von Niederschla¨gen in die inneralpinen Regionen im Osten erleichtert und die ja¨hrlichen
Niederschlagsmengen nehmen deutlich zu. Zusa¨tzlich wird auch noch eine Analyse der
Abha¨ngigkeit des Niederschlagsgradienten vom Temperaturniveau durchgefu¨hrt. Die Un-
terteilung der Niederschla¨ge in 3 Klassen (Schneefallgrenze > 2500 m, 2500 m - 1000 m,
< 1000 m) ergibt allerdings keine eindeutige Aussage.
Im na¨chsten Abschnitt werden die klimatologischen Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen an 4 Stationspaaren untersucht. Die Niederschlagsverteilung
zeigt, dass die Bergstationen u¨blicherweise mehr Niederschlag erhalten als die Tal-
stationen. Es gibt jedoch sehr große regionale Unterschiede, die teilweise auf lokale
topographische Effekte zuru¨ckzufu¨hren sind. Bei Stationspaaren mit positiver Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz ist dabei die Differenz bei einer Nordwest- bzw. Nordanstro¨mung in
700 hPa am ho¨chsten. Zudem zeigt sich, dass die orographische Niederschlagsversta¨rkung
bei niedrigen Temperaturen (Schneefallgrenze < 1000 m) viel ausgepra¨gter ist als bei
hohen Temperaturen. Fu¨r nichtkonvektive Niederschlagsereignisse wurde eine na¨here
Analyse des Einflusses einiger meteorologischer Umgebungsparameter auf den Ho¨hengra-
dienten des Niederschlags durchgefu¨hrt. Es ergibt sich zum einen eine deutliche Zunahme
der orographischen Niederschlagsversta¨rkung mit der 700-hPa-Windgeschwindigkeit, zum
anderen erho¨hen sich die Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen auch mit der Ma¨chtigkeit der
gesa¨ttigten Schicht in der anstro¨menden Luftmasse.
Fu¨r 4 klimatologisch repra¨sentative Niederschlagsereignisse werden im Anschluss
hochaufgelo¨ste Simulationen mit dem MM5-Modell durchgefu¨hrt. Dadurch soll einerseits
die Fa¨higkeit dieses numerischen Modells zur Reproduktion von kleinskaligen Nieder-
schlagsstrukturen getestet werden, andererseits sollen auch die dynamischen und mikro-
physikalischen Gru¨nde fu¨r die unterschiedlichen Niederschlagsmuster im Zugspitzgebiet
herausgefunden werden. Die ausgewa¨hlten Fa¨lle umfassen zwei Ereignisse im Winter mit
einer sehr starken beobachteten Niederschlagszunahme mit der Ho¨he sowie einem Winter-
und einem Sommerfall mit kaum vorhandenem Ho¨hendgradienten des Niederschlags. Die
Validierungsergebnisse sind fu¨r die Winterfa¨lle generell sehr zufriedenstellend, wa¨hrend die
Niederschlagsstruktur beim Sommerfall, auf Grund von eingebetteten konvektiven Zellen,
im Modell nicht gut wiedergegeben wird. Die genaue Analyse bringt bei den ersten beiden
Fa¨llen mit großer Berg-Tal Niederschlagsdifferenz den klassischen Seeder-Feeder Effekt
als dominierenden Versta¨rkungsfaktor hervor. Durch no¨rdliche Anstro¨mungen kommt es
in beiden Fa¨llen zur Bildung von Hebungswolken, in denen sich der synoptischskalige
vi
Niederschlag versta¨rkt. Im dritten Fall sind die Windgeschwindigkeiten fu¨r eine nennens-
werte orographische Niederschlagsversta¨rkung zu niedrig. Im Sommerfall kommt es auf der
Zugspitze, in Verbindung mit einer Schneefallgrenze in Ho¨he des Gipfels, zur Ausbildung
eines lokalen Niederschlagminimums durch eine Divergenz von Hydrometeortrajektorien.
Auf Grund der unterschiedlichen Fallgeschwindigkeiten von Schnee/Graupel und Regen
und durch die damit verbundene unterschiedliche Verdriftung der Niederschlagsteilchen




This dissertation deals with a climatological investigation of different orographic preci-
pitation enhancement processes in the Alps. On the one hand, the database consists of
observations of more than 1000 weather stations in Bavaria and western Austria for the
time period of 1991 - 2000. On the other hand, a MM5-climate-mode-simulation driven
with ERA-40 reanalysis data provides information about the environmental meteorological
conditions. After a short introduction into the basics of orographic precipitation enhance-
ment and into some simple linear models, the different station data are converted into a
uniform temporal resolution of 6 hours. To estimate the relative contribution of different
precipitation types, we distinguish between cold fronts, warm fronts, convection and a class
carrying unclassified events. Convective precipitation in connection with fronts is attribu-
ted to the respective frontal class. Unclassified events predominantly consist of postfrontal
upslope precipitation and quasi-stationary fronts. In addition, the wind direction at Alpine
crest level (700 hPa) is considered.
In a first step, the precipitation differences between the Alpine foreland and the
northern Alps are analyzed. The investigation of the climatological importance of the 4
precipitation types in various regions shows that summertime convection and orographic
lifting make the largest contribution to the precipitation gradient towards the Alps. Con-
vective precipitation occurs predominantly in association with southwesterly flow and is
more abundant in the Alps than in the adjacent forelands because convection is primarily
triggered over the Alps. Orographic lifting is most active in case of northwesterly and
northerly winds and intensifies both frontal and postfrontal precipitation. The climatolo-
gical importance of orographic lifting is much larger in winter than in summer. A reversed
precipitation gradient with systematically more precipitation in the foreland than in the
Alps is found for fronts associated with a wind direction of exactly 270◦. Under these
circumstances, the wind blows parallel to the mountain range and lee effects related to
upstream topography reduce the precipitation intensity in the Alps. The climatological
precipitation maximum is shifted from westerly towards northerly winds when moving
from west to east in the northern Alps.
The second part of this work comprises an investigation of the climatological pre-
cipitation decrease from the northern Alps to the inner-Alpine valleys. The comparison
between the precipitation distribution of 3 regions in the northern Alps and 3 regions in
the central Alps shows that especially for cold fronts and unclassified events in connection
with northwesterly or northerly flow, a distinctive precipitation surplus can be found in the
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northern Alps. For convective precipitation and southwesterly or westerly winds the inner-
Alpine regions show high convective activity. For southerly wind directions the showers
formed over the central Alps are advected towards the northern Alps, where they someti-
mes even intensify due to a convergence with the inflow from the Alpine foreland. There
is a strong west-east precipitation gradient in the central Alps. The decreasing crest level
of the northern Alps and the decreasing north-south-extension of the Alps together with
the topographical structure of the valleys are the main reasons for the higher precipitation
amounts in the eastern parts of the central Alps than in the western parts. Additionally,
an investigation of the precipitation gradient in dependence on the temperature level is
made. However, a classification of the precipitation events into 3 classes (snow line > 2500
m, 2500 m - 1000 m, < 1000 m) does not show any clear results.
The next part investigates altitudinal precipitation differences in the Alps. The ana-
lysis is performed for four station pairs, consisting of a mountain station and a nearby
valley station each. The climatological precipitation distribution shows that the mountain
stations usually receive substantially more precipitation than the valley stations, especi-
ally for northwesterly and northerly ambient flow in 700 hPa. However, the differences
are regionally variable and indicate a strong influence of the local topography. Moreo-
ver, precipitation enhancement over mountains tends to be substantially more effective
for low temperatures than for high temperatures. A more detailed investigation of so-
me parameters affecting orographic precipitation enhancement is conducted for stratiform
precipitation events. The magnitude of orographic precipitation enhancement markedly
increases with the wind speed at 700 hPa. Moreover, precipitation enhancement increases
with the depth of the moist layer in the approaching flow.
High resolution simulations with the MM5 model are conducted for four climatolo-
gically representative precipitation events in the Zugspitze area. The first two wintertime
cases are characterized by a strong northwesterly or northerly flow, associated with large
precipitation differences between the mountain and the valley stations. For these cases
the model validation shows good agreement with the observed precipitation patterns. The
model results indicate a dominance of the classical seeder-feeder mechanism, with strong
orographic lifting generating dense orographic clouds over the mountain ridges. The third
precipitation event is also associated with a northerly flow, but in this case the low wind
speeds do not cause enough orographical lifting so that the mountain-valley precipitati-
on differences are rather small. The last case represents summertime precipitation events
with northerly flow, a high snow line and almost no precipitation difference between the
Zugspitze and the surrounding valley stations. The correlation between the model and the
observations is not as good, because embedded convective cells are not reproduced in a
deterministic sense in the MM5. The dynamical and microphysical fields show that the
snow line around the peak causes a local precipitation minimum at the Zugspitze. Because
of different fall speeds of snow/graupel and rain there is a divergence of the hydrometeo-






Niederschlag war eine der ersten meteorologischen Gro¨ßen, die von den Menschen beob-
achtet und analysiert wurden. Der Grund fu¨r das sehr lange zuru¨ckreichende Interesse am
Medium Niederschlag liegt nicht nur an der relativ einfachen Messung dieser Gro¨ße, son-
dern hauptsa¨chlich an der sehr großen Bedeutung des Niederschlags fu¨r die Menschheit.
Wasser in Form von Niederschlag bildet im Wesentlichen die Grundlage allen Lebens auf
der Erde. Auf der anderen Seite ist der Niederschlag aber auch die Ursache fu¨r eine gan-
ze Reihe von Naturkatastrophen wie z.B. U¨berschwemmungen, Erdrutsche, Lawinen oder
Hagelscha¨den. Um solche Katastrophen zu vermeiden oder zumindest rechtzeitig vorher-
zusagen, ist es von fundamentaler Bedeutung, die physikalischen Prozesse, die hinter der
Niederschlagsentstehung stecken, genau zu untersuchen. Aus diesem Grund wird in Zeiten
des allta¨glich diskutierten Klimawandels vor allem der Verbesserung der Niederschlagsvor-
hersage eine immer gro¨ßere gesellschaftliche Bedeutung beigemessen.
Besonders hoch ist das Interesse am Niederschlag natu¨rlich in den gebirgigen Regio-
nen, leben doch Millionen von Menschen vom Trinkwasser aus den Bergen. Die Beobach-
tung und Analyse von klimatologischen Niederschlagsmengen ist dabei sehr wichtig und
hat einen starken Einfluss auf viele Gebiete des ta¨glichen Lebens, wie z.B. die Landwirt-
schaft, das Transportwesen, usw. Von großer Bedeutung sind Niederschlagsklimatologien
auch fu¨r die Energiewirtschaft, kommt doch der Nutzung der o¨kologisch sauberen Was-
serkraft eine immer gro¨ßere Bedeutung zu. Auch im Tourismus nimmt das Interesse an
der Beobachtung und der Vorhersage von Niederschla¨gen stetig zu, wird doch auf Grund
der sich a¨ndernden klimatologischen Verha¨ltnisse ein Großteil der Skipisten im Alpenraum
bereits ku¨nstlich beschneit, was wiederum einen großen Einfluss auf den Wasserhaushalt
hat. Niederschlag in fester Form hat auch einen wesentlichen Anteil am Klima in den Al-
pen, was vor allem in den letzten Jahren mit der starken Gletscherschmelze immer mehr
verdeutlicht wurde.
Die klimatologische Analyse von Niederschla¨gen hat also in vieler Hinsicht einen
großen Einfluss auf das Leben im Gebirge. Doch die Niederschlagsstrukturen im Gebirge
sind durch die zahlreichen orographischen Niederschlagsmechanismen sehr viel komple-
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xer als im Flachland. Erste Untersuchungen zur ra¨umlichen Struktur des Niederschlags
wurden bereits Anfang des vorigen Jahrhunderts durchgefu¨hrt (z.B. Knoch und Rei-
chel, 1930). Sie zeigen, dass die ansteigende Topographie vom Alpenvorland in Richtung
Alpen zu einer massiven Erho¨hung des klimatologischen Jahresniederschlages fu¨hrt. Im
Gegenzug kommt es im Lee der großen Gebirgszu¨ge durch Absinkbewegungen zu einer
Abtrocknung der Luft und zur Bildung der inneralpinen Trockengebiete. Neuere Nieder-
schlagsklimatologien (z.B. Fliri, 1975; Kubat, 1972) zeigen aber auch, dass es in den tief
eingeschnittenen Alpenta¨ler ha¨ufig zu starken Gewittern kommt, die verheerende Scha¨den
anrichten ko¨nnen. Auch die Ho¨henabha¨ngigkeit des Niederschlags wurde schon in zahlrei-
chen Studien untersucht (Blumer, 1994; Lang, 1985).
Um die komplexen kleinra¨umigen Niederschlagsstrukturen im Alpenraum und die
physikalischen Prozesse dahinter genauer zu verstehen, ist es sehr wichtig die Nieder-
schlagsmodelle stetig zu verbessern. Die numerische Simulation von Niederschla¨gen ist
aber in gebirgigen Regionen extrem schwierig, umfassen doch die orographischen Nieder-
schlagsmechanismen ein breites Spektrum von großra¨umiger Hebung bis hin zur Auslo¨sung
von einzelnen kleinskaligen Konvektionszellen. Des weiteren haben kleine A¨nderungen in
den Umgebungsbedingungen wie z.B. im Feuchteprofil, in der Luftschichtung oder in den
Windverha¨ltnissen eine potentiell große Auswirkung auf die Niederschlagsmuster im Ge-
birge. In den letzten Jahren hat sich die Qualita¨t und auch die ra¨umliche Auflo¨sung von
numerischen Modellsimulationen stark verbessert. Dies fu¨hrte dazu, dass die Reprodu-
zierbarkeit von komplexen kleinra¨umigen Niederschlagsstrukturen im Modell mittlerweile
zufriedenstellende Ergebnisse liefert. Ein Problem dabei ist aber, dass die Ergebnisse der
Modellla¨ufe oft nicht vollsta¨ndig validiert werden ko¨nnen, da die Stationsdichte in den
Alpen nicht ausreichend hoch ist. Besonders groß ist der Mangel an Daten von Bergsta-
tionen, da diese oft nur sehr schwer erreichbar sind. Dadurch ist besonders die Analyse
eines etwaigen vorhandenen Ho¨hengradienten des Niederschlags und die Untersuchung der
dafu¨r verantwortlichen meteorologischen Faktoren nur mit der Hilfe von Beobachtungs-
daten kaum durchzufu¨hren. Deshalb werden in diesem Bereich vermehrt hochauflo¨sende
numerische Modelle eingesetzt, die eine lu¨ckenlose Niederschlagsanalyse ermo¨glichen. In
den letzten Jahren wurden auch viele Prozesstudien (z.B. Buzzi et al., 1998; Senesi et
al., 1996) durchgefu¨hrt, in denen extreme Niederschlagsereignisse mit Hilfe von nume-
rischen Modellen analysiert wurden. In der Verbindung von solchen Prozessstudien mit
bestehenden klimatologischen Studien liegt die Motivation fu¨r die vorliegende Arbeit.
1.2 Zielsetzung
Das Ziel der vorliegenden Arbeit soll nicht eine Beschreibung der klimatologischen Nie-
derschlagsverha¨ltnisse im Alpenraum sein, welche bereits aus zahlreichen anderen Studien
bekannt sind, sondern eine genaue Untersuchung der klimatologischen Bedeutung verschie-
dener orographisch bedingter Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen. Dies soll mit Hilfe
eines umfangreichen Datensatzes erfolgen, der den Alpenraum zwischen dem Bodensee
und dem Salzkammergut sowie das no¨rdliche Alpenvorland umfasst und auf den Zeitraum
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zwischen 1991 und 2000 beschra¨nkt ist. Zum einen wird durch eine Klassifizierung der
Niederschla¨ge in verschiedene Typen (Kaltfront, Warmfront, konvektiver Niederschlag,
Rest) und eine Unterteilung der Anstro¨mungsrichtung in 10◦-Windsektoren versucht, die
klimatologische Zunahme des Niederschlags vom Alpenrand in Richtung Alpennordrand,
aber auch die anschließende Abnahme in Richtung Alpenhauptkamm genauer zu erkla¨ren.
Hierbei wird auch auf die saisonalen Unterschiede des horizontalen Niederschlagsgradien-
ten zum Alpenrand hin Bezug genommen. Weiterfu¨hrend soll durch die Betrachtung von
kleinra¨umigen Niederschlagsstrukturen auch die Ho¨henabha¨ngigkeit des Niederschlags in
Bezug auf die unterschiedlichen orographischen Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen
genauer erkla¨rt werden. Zur Verbesserung des Versta¨ndnisses von konkret auftretenden
Niederschlagsdifferenzen zwischen Berg- und Talregionen wird der Einfluss von verschie-
denen meteorologischen Gro¨ßen wie z.B. Windrichtung und -sta¨rke, Feuchteprofil und
Temperatur auf die Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen analysiert.
Ein weiterer wichtiger Punkt dieser Arbeit ist der Einsatz von hochaufgelo¨sten nume-
rischen Simulationen zur Erkla¨rung von kleinra¨umigen Niederschlagsstrukturen im Nordal-
pengebiet. Dazu werden ausgewa¨hlte Niederschlagsereignisse aus dem Analysezeitraum
mit Hilfe des MM5-Modells simuliert. Nach einer eingehenden Validierung der Simula-
tionsergebnisse an Hand der Beobachtungsdaten sollen die verschiedenen physikalischen
Prozesse der orographischen Niederschlagsversta¨rkung genau analysiert werden. Die vor-
liegende Arbeit versucht also die Lu¨cke zwischen bestehenden klimatologischen Studien
und einzelnen Prozessstudien ein Stu¨ck weit zu schließen.
1.3 Zur Gliederung der Arbeit
Diese Dissertation gliedert sich in 6 Kapitel. Im ersten allgemeinen Teil (Kapitel 2) wird
auf den Prozess der Niederschlagsbildung, die verschiedenen Niederschlagsformen, sowie
auf den Einfluss der Orographie auf die Niederschlagsverteilung eingegangen. Ein Unter-
kapitel bescha¨ftigt sich kurz mit der Niederschlagsmessung und den dabei auftretenden
Fehlern. Es wird auch ein kurzer U¨berblick u¨ber die Niederschlagsmuster in den Alpen
und die Literatur dazu gegeben. Im folgenden Abschnitt (Kapitel 3) wird der Datensatz,
dem diese Arbeit zu Grunde liegt, na¨her beschrieben. Des weiteren werden die verwen-
deten Methoden der Datenverarbeitung und die Umrechnung der Daten in ein einheit-
liches Zeitintervall erkla¨rt. In einem weiteren Teil dieses Kapitels werden die Daten der
mit ERA-40-Daten angetriebenen Klimamodus-Simulation des MM5 und deren Bedeu-
tung fu¨r die Einteilung der Niederschla¨ge in die verschiedenen Typen beschrieben. Das
folgende Kapitel 4 bescha¨ftigt sich mit der Analyse der klimatologischen Niederschlags-
strukturen im beobachteten Gebiet zwischen dem Bodensee und dem Salzkammergut. In
Abschnitt 4.1 wird dabei der Niederschlagsgradient zwischen dem Alpenvorland und dem
Alpennordrand, in Kapitel 4.2 die klimatologische Niederschlagsabnahme vom Alpenrand
in Richtung inneralpine Regionen untersucht. Der folgende Abschnitt (Kapitel 4.3) be-
schreibt und analysiert klimatologisch auftretende Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in
den Nordalpen. In Kapitel 5 werden nach einer Beschreibung der Modelleinstellungen die
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Ergebnisse von hochaufgelo¨sten Simulationen von einzelnen klimatologisch repra¨sentati-
ven Niederschlagsereignissen dargestellt. Die Arbeit wird abgerundet durch eine allgemeine
Zusammenfassung der wichtigsten Ergebnisse.
Kapitel 2
Grundlagen
In diesem Kapitel wird eine kurze Einfu¨hrung in die Grundbegriffe der Thematik Nie-
derschlag, auf denen die gesamte Arbeit aufbaut, gegeben. Zuerst werden kurz die physi-
kalischen Prozesse der Niederschlagsentstehung besprochen, um dann die verschiedenen
Niederschlagsarten durchzugehen. Da die Basis fu¨r diese Untersuchung Niederschlags-
messungen von Wetterstationen sind, folgt ein kurzer U¨berblick u¨ber die verschiedenen
Messmethoden und die damit verbundenen Fehler. Anschließend wird auf den wesentlichen
Teil der vorliegenden Arbeit, den Einfluss der Orographie auf die ra¨umliche Verteilung des
Niederschlags, eingegangen. Das Kapitel wird abgeschlossen mit einer U¨bersicht u¨ber die
klimatologischen Verha¨ltnisse im Alpenraum und die wissenschaftlichen Arbeiten dazu.
2.1 Der Niederschlag
2.1.1 Niederschlagsdefinition und Niederschlagsentstehung
Die Definition der WMO (World Meteorological Organisation) fu¨r den Begriff Niederschlag
lautet: Wasser, das in flu¨ssiger oder fester Form aus Wolken fa¨llt, bzw. sich direkt aus der
Luft am Erdboden ablagert (WMO, 1992).
Zur Bildung von Niederschlag mu¨ssen mehrere Voraussetzungen erfu¨llt sein. Zuerst
einmal muss es zu einer Sa¨ttigung der Luft kommen. Dieser Zustand wird meistens durch
eine Abku¨hlung der Luftmasse hervorgerufen, kann jedoch auch durch die Zufuhr von
Feuchtigkeit bzw. durch die Mischung von zwei verschieden temperierten Luftmassen er-
reicht werden (z.B. Mischungsnebel). Der Vorgang der Abku¨hlung bis zum Taupunkt der
Luft kann entweder durch eine negative Strahlungsbilanz des Bodens (na¨chtliche Ausstrah-
lung) oder durch eine erzwungene Hebung einer Luftmasse und der damit verbundenen
Expansion erfolgen. Ursachen fu¨r so eine erzwungene Hebung ko¨nnen z.B. synoptischska-
liges Aufsteigen in einem Tiefdruckgebiet, Hebung durch strahlungsbedingte Konvektion
oder die U¨berstro¨mung eines Gebirges sein. Ist die Sa¨ttigung der Luft erreicht, mu¨ssen
in einem zweiten Schritt Kondensationskeime (z. B. Staub - oder Rußpartikel) vorhanden
sein, an denen sich der Wasserdampf anlagern kann. Haben sich kleine Wassertro¨pfchen ge-
bildet, gibt es mehrere Mechanismen, die zu einem Wachstum der Tro¨pfchen fu¨hren. Eine
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wichtige Rolle hierbei spielen der Kru¨mmungs- und der Lo¨sungseffekt. Der Kru¨mmungsef-
fet besagt, dass der Sa¨ttigungsdampfdruck u¨ber einem Tropfen proportional zum Kehrwert
des Radius ist. Durch den entstehenden Dampfdruckgradienten beim Vorhandensein ver-
schieden großer Tropfen wachsen die großen Tropfen auf Kosten der kleinen. Gegen diesen
Prozess wirkt der Lo¨sungseffekt. Dieser beschreibt, dass der Sa¨ttigungsdampfdruck u¨ber
Lo¨sungen niedriger ist als u¨ber reinem Wasser. Da in kleinen Tropfen die Konzentration
der gelo¨sten Partikel meistens ho¨her ist, kommt es zu einem Dampfdruckgradienten hin zu
kleinen Tropfen. Die Verbindung dieser zwei gegenteiligen Effekte liefert einen kritischen
Radius, ab dem das Tropfenwachstum beginnt. Da die Fallgeschwindigkeit der Tropfen
natu¨rlich von der Gro¨ße der Tropfen abha¨ngig ist, kann es auch zu Kollisionen und ei-
nem folgenden Zusammenwachsen der Tropfen kommen (Koaleszenz). Den wichtigsten
Anteil am Tro¨pfchenwachstum in unseren Breiten haben jedoch in der Wolke vorhande-
ne Eisteilchen. Durch den niedrigeren Sa¨ttigungsdampfdruck u¨ber Eis kommt es zu einer
Kondensation des in der Luft enthaltenen Wasserdampfs an den Eispartikeln auf Kosten
der in der Umgebung befindlichen Wassertro¨pfchen (Bergeron, 1935). Dies fu¨hrt zu ei-
nem raschen Wachstum der Teilchen und folglich zu einem Ausfallen des Niederschlags aus
der Wolke. Zu Beginn eines Niederschlagsereignisses kann es passieren, dass Tropfen aus
den Wolken fallen, den Boden jedoch nie erreichen, weil sie zuvor verdunsten. Dies kommt
vor allem bei sehr schwachen Niederschla¨gen (kleine Tropfen) und bei sehr trockener Luft
unterhalb der Wolke vor.
2.1.2 Niederschlagsarten
Wie sich bereits aus der Niederschlagsdefinition der WMO ableiten la¨sst, unterscheidet
man verschiedene Typen von Niederschlag (Baumgartner und Liebscher, 1996). Den
gro¨ßten Anteil an der Gesamtniederschlagsmenge haben die fallenden Niederschla¨ge. Zu
ihnen za¨hlen die hinla¨nglich bekannten Niederschlagsformen Regen, Schnee, Graupel und
Hagel. Des weiteren unterscheidet man noch zwischen dem sogenannten abgesetzten Nie-
derschlag, der sich durch direkte Kondensations- bzw. Sublimationsausfa¨llungen des Was-
serdampfes aus der Luft an Gegensta¨nden bildet (z.B. Tau, Reif) und dem abgefangenen
Niederschlag (aus Nebel). Alle drei Typen des Niederschlags (fallend, abgesetzt, abgefan-
gen) kann man noch auf Grund des Aggregatzustandes in fest oder flu¨ssig unterteilen. In
Tabelle 2.1 sind alle mo¨glichen Arten des Niederschlags inklusive der Gro¨ße der Nieder-
schlagsteilchen und deren typischen Fallgeschwindigkeiten dargestellt.
Beim fallenden Niederschlag gibt es in der flu¨ssigen Phase die zwei Arten Niesel (oder
Spru¨hregen) und Regen, welche sich nur durch die Tropfengro¨ße und folglich auch durch
die Fallgeschwindigkeit unterscheiden. Gema¨ß Klinger (1986) wird jeder flu¨ssige Nie-
derschlag als Regen bezeichnet, der aus den Wolken auf die Erde fa¨llt und mindestens
einen Durchmesser von 0,5 mm hat. Die Schwellwerte fu¨r die Unterteilung in die ver-
schiedenen Arten sind jedoch nicht einheitlich definiert und werden in der Literatur oft
verschieden dargestellt (Klinger 1986, Liljequist and Cehak 1984). Gro¨ßer als 5 mm
ko¨nnen jedoch Regentropfen generell nicht werden, da sie sonst auf Grund der zu geringen
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Typ Form Niederschlagsart Durchmesser in mm Fallgeschw. in m/s
fallend flu¨ssig Spru¨hregen 0,1 - 0,5 0,25 - 2,0
Regen 0,5 - 5,0 2,0 - 9,0
fest Eisnadeln 1,5 0,5
Schnee 10 - 30 1,0 - 2,0
Griesel < 1,0 0,5 - 1,0
Reifgraupel 2,0 - 5,0 1,0 - 3,0
Frostgraupel 1,0 - 5,0 1,5 - 3,0
Hagel 10 - 30 > 5,0





Tabelle 2.1: Niederschlagsarten unterteilt nach Typ und Aggregatzustand nach Baumgartner
und Liebscher (1996).
Oberfla¨chenspannung wa¨hrend des Fallens auseinanderbrechen wu¨rden.
Bei festem, fallenden Niederschlag gibt es wegen der zahlreichen Mo¨glichkeiten des
Wachstums von Eispartikeln eine gro¨ßere Vielfalt als beim flu¨ssigen Niederschlag. Die
ha¨ufigste feste Niederschlagsform, die auf die Erde fa¨llt, ist Schnee. Er besteht aus ein-
zelnen oder aneinanderhaftenden Eiskristallen (Schneeflocken), die eine Gro¨ße von bis zu
3 cm erreichen ko¨nnen. Besonders große Schneeflocken treten bei Temperaturen um den
Gefrierpunkt auf, wenn die Spitzen der Kristalle schmelzen und folglich viele Eiskristalle
aneinanderhaften. Die Form der Eiskristalle ha¨ngt sehr stark von der Temperatur ab und
reicht von Nadeln u¨ber Platten bis hin zu Prismen. Einzelne Eisnadeln treten hingegen
nur bei sehr tiefen Temperaturen (< -15◦C) auf und bilden sich meistens aus stratifor-
men Wolken. Beim Graupel gibt es zwei verschiedene Formen, die jedoch sehr a¨hnlich
sind. Zum einen den Reifgraupel, der aus weißen, spro¨den, undurchsichtigen, rundlichen
Ko¨rnern besteht und zum anderen den Frostgraupel, der sich aus einem tru¨ben Kern und
einem glasigen U¨berzug zusammensetzt. Beide Formen werden durch Eiskristalle gebil-
det, an denen sich in einer Wolke unterku¨hltes Wasser anlagert und anschließend gefriert.
Auch die Niederschlagsart der Eisko¨rner ist ihnen im Aussehen sehr a¨hnlich, besteht aber
aus gefrorenen Regentropfen. Beim Schneegriesel handelt es sich um kleine, weiße Ko¨rner
von schneea¨hnlicher Struktur, die meist nur kurzzeitig auftreten und sehr langsam fallen.
Weitaus ho¨here Fallgeschwindigkeiten werden beim Hagel erreicht. Diese Eiskugeln mit
einem Durchmesser von mindestens 1 cm treten bei sehr hochreichenden Gewitterwolken
auf. Diese großen und gefa¨hrlichen Hydrometeore bilden sich durch massive Anlagerung
von unterku¨hlten Wassertropfen an Eiskristallen und durch sta¨ndige Auf- und Abbewe-
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gungen in der Wolke. Der genaue Prozess der Hagelbildung ist jedoch noch nicht zur
Ga¨nze erforscht. Ein Hagelkorn besteht meistens aus verschiedenen durchsichtigen und
undurchsichtigen Schichten, welche auf Lufteinschlu¨sse zuru¨ckzufu¨hren sind.
Beim abgesetzten Niederschlag unterscheidet man zwischen Tau (flu¨ssig) und Reif
(fest). Meist entstehen diese Formen in klaren Na¨chten, wenn die Luft sich bodennah sehr
stark abku¨hlt. Beim Erreichen des Taupunkts der Luft lagern sich kleine Wassertro¨pfchen
am Boden an und bilden den Tau. Erfolgt dies bei Temperaturen unterhalb des Gefrier-
punkts, lagert sich der Wasserdampf in der Luft durch Sublimation direkt in fester Form
am Boden an und es bildet sich Reif.
Die letzte Gruppe stellen die sogenannten abgefangenen Niederschla¨ge dar. Sie sind
in der Form her den abgesetzten Niederschla¨gen sehr a¨hnlich, entstehen jedoch aus einer
bereits gesa¨ttigten Luftmasse (Nebel) und lagern sich an Gegensta¨nden bzw. dem Boden
an. Ha¨ufig findet man Rauhreif (fest) und Nebelniederschlag (flu¨ssig) in der Na¨he von
Gewa¨ssern, wo sich durch die zusa¨tzliche Feuchtequelle in kalter Luft ha¨ufig Nebel bildet.
Auf Grund ihrer Ha¨ufigkeit und dem wesentlichen Anteil am Jahresniederschlag sind
die wichtigsten Niederschlagsformen in unseren Breiten Regen und Schnee. Ob den Erdbo-
den Schneeflocken oder Regentropfen erreichen, ha¨ngt jedoch nicht nur von der Wolkentem-
peratur, sondern natu¨rlich auch von der Temperatur der darunterliegenenden Luftmasse
ab. Auch die Feuchtigkeit der Luftschichten, durch die eine Schneeflocke fa¨llt, hat einen
wesentlichen Einfluss auf den Schmelzvorgang. Bei sehr trockenen Verha¨ltnissen kann es
durch den Entzug von Verdunstungswa¨rme vorkommen, dass es bis zu Temperaturen von
+ 10◦C schneit. Durch die Beru¨cksichtigung der Luftfeuchtigkeit eignet sich deshalb die
Feuchttemperatur sehr gut zur Bestimmung ob Regen oder Schnee fa¨llt. Steinacker
(1983) hat herausgefunden, dass ab einer Feuchttemperatur von ca. + 1◦C die Schnee-
flocken zu schmelzen beginnen und der feste Niederschlag in Regen u¨bergeht. Ohne Luft-
massenaustausch durch Wind beginnt die Schneefallgrenze jedoch mit zunehmender Nie-
derschlagsdauer zu sinken. Dafu¨r verantwortlich ist das Entziehen der Schmelzwa¨rme beim
U¨bergang von Schnee in Regen. Fu¨r die Vorhersage der Schneefallgrenze im Alpenbereich
ist es sehr wichtig, nicht nur die Temperatur der großra¨umigen Luftmasse, sondern auch
die Daten der Wetterstationen in den Ta¨lern zu betrachten. Durch das verringerte Luftvo-
lumen in einem Tal, verglichen zum Flachland, ist der Effekt des Schmelzwa¨rmeentzuges
im Tal natu¨rlich wesentlich ho¨her. Zum anderen kann auf Grund eventuell vorhandener
Kaltluftseen der Niederschlag bis ins Tal in fester Form fallen, obwohl der großra¨umigen
Luftmasse zu Folge die Schneefallgrenze viel ho¨her liegen mu¨sste.
2.2 Niederschlagsmessung
Die Grundlage dieser Arbeit bilden Niederschlagsmessungen von u¨ber 1000 Stationen aus
Bayern und dem o¨sterreichischen Alpenraum zwischen Vorarlberg und Salzburg. In die-
sem Kapitel werden zuerst die verschiedenen Methoden zur Messung des Niederschlags
angefu¨hrt. Danach folgt eine kurze U¨bersicht u¨ber die bei Niederschlagsmessungen auftre-
tenden Messfehler.
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2.2.1 Gera¨te zur Niederschlagsmessung
Der Alpenraum ist mit einem sehr dichten Netz aus Niederschlagsmessstationen ausge-
stattet, welches aus mehr als 6000 Stationen besteht (Frei und Scha¨r, 1998). Dabei
kommen allerdings sehr unterschiedliche Messgera¨te zum Einsatz, die auf verschiedensten
Messprinzipien basieren. Die einfachste Methode Niederschlag zu messen ist, einen offe-
nen Beha¨lter u¨ber dem Boden zu positionieren. Dieses Prinzip wird im Wesentlichen auch
heute noch bei Niederschlagsstationen, welche ta¨glich von einem Beobachter abgelesen
werden, angewendet. Dabei gibt es zahlreiche Ausfu¨hrungsvariationen die in Mitteleuropa
jedoch alle eine standardisierte Auffangfla¨che von 200 cm2 haben. Die im Alpenraum am
meisten vertretene Form der Niederschlagsmessung ist der Regenmesser nach Hellmann
(siehe Abb. 2.1a). Zur Messung des festen Niederschlags muss hier die gesammelte Schnee-
menge geschmolzen und daraus das Wassera¨quivalent bestimmt werden. In automatischen
Stationen werden solche Niederschlagsgefa¨ße mit einem Schwimmer und einem Gesta¨nge
zur Registrierung ausgestattet (siehe Abb. 2.1b). Zur Messung des festen Niederschlags
muss in diesem Fall eine elektrische Heizung eingebaut werden. Bei einem sehr großen Teil
(ca. 90 %) der in dieser Arbeit verwendeten Stationen wird dieses sehr einfache Prinzip
der Niederschlagsmessung angewendet.
Sehr a¨hnlich ist die Messung des Niederschlags in den hochgelegenen Regionen der
Alpen, wo ein Großteil der Niederschla¨ge in fester Form auftritt. Bei einem sogenann-
ten Totalisator handelt es sich um einen Beha¨lter mit 200 cm2 Auffangfla¨che, der wegen
der großen Schneeakkumulation in diesen Gebieten in 3 - 4 m Ho¨he angebracht wird.
Die Ablesung erfolgt normalerweise einmal im Jahr zum Stichtag 30. September, also
am Ende des hydrologischen Jahres. Ein Totalisator ist mit einer Flu¨ssigkeit aus Was-
ser und Chlorcalcium gefu¨llt, wodurch das Einfrieren verhindert und die Messung festen
Niederschlags ermo¨glicht wird. Zur Reduktion der Verdunstung wird etwas O¨l in den Nie-
derschlagsmesser gegeben. Diese Art der Niederschlagsmessung dient nur zur Messung des
Jahresniederschlages, da keinerlei Registriermo¨glichkeit gegeben ist und die Erreichbarkeit
der Stationen oft sehr schwierig ist.
Eine weitere Mo¨glichkeit, den Niederschlag als Funktion der Zeit zu erfassen, ist in
Abb. 2.1c dargestellt. Bei Niederschlagswaagen wird der Niederschlag einfach in einem
Gefa¨ß gesammelt, das u¨ber ein Gesta¨nge mit einer Waage verbunden ist. Die Registrie-
rung erfolgt hierbei kontinuierlich mit Hilfe eines Schreibstreifens oder elektronisch mit
einem Datenlogger. Der große Vorteil bei diesem Messprinzip liegt in der Tatsache, dass
der feste Niederschlag nicht geschmolzen werden muss. Nachteile ergeben sich durch die
erforderliche hohe Pra¨zision der Waagen, die bei großen Windgeschwindigkeiten zu Fehl-
messungen fu¨hren kann.
Bei automatischen Wetterstationen, die eine sehr hohe zeitliche Auflo¨sung haben (z.B.
deutsches SYNOP-Netz und o¨sterreichisches TAWES-Netz), wird meistens eine beheizte
Wippe zur Niederschlagsmessung verwendet (Abb. 2.1d). Dabei wird der Niederschlag
u¨ber einen Trichter auf eine Kippwaage gefu¨hrt, die bei jedem Wippvorgang einen Kon-
takt auslo¨st, der aufgezeichnet wird. Solche Niederschlagsmesser erweisen sich wegen der
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einfachen Technik als sehr zuverla¨ssig, zeigen aber Schwa¨chen bei sehr hohen Intensita¨ten,
wo sich die Wippe ”verschlucken” kann.
Abbildung 2.1: Verschiedene Arten fu¨r die Messung von Niederschlagsmengen (nach Geiger et
al., 1991).
Neuere Typen von Niederschlagsmessern za¨hlen die Anzahl der Tropfen, die durch
einen gewissen Querschnitt fallen. Dies kann z.B. mit Hilfe eines Trichters erfolgen, der im-
mer dieselbe Menge an Niederschlag in Form eines Tropfens durch eine Lichtschranke fallen
la¨sst. Durch die Anzahl der registrierten Tropfen kann dann auf die Niederschlagsmenge
zuru¨ckgeschlossen werden. Ein a¨hnliches Verfahren wird auch bei der Niederschlagsmes-
sung mit Hilfe von Ultraschall angewendet. Innerhalb eines Querschnitts aus Ultraschall-
sensoren werden alle Niederschlagsteilchen die diese Schranke passieren, registriert. Durch
Berechnung der Anzahl der Teilchen und deren Gro¨ße kann die Niederschlagsmenge sehr
exakt bestimmt werden. Durch diese Form der Messung ko¨nnen auch feste Niederschlags-
teilchen registriert werden, wodurch Verdunstungseffekte beim Schmelzen entfallen.
Zur fla¨chendeckenden Messung von Niederschlag eignet sich das Niederschlagsradar.
Hierbei werden von einer Antenne sehr kurze Impulse von Radarwellen ausgestrahlt, wel-
che an Niederschlagsteilchen reflektiert werden. Durch die empfangene Signalsta¨rke kann
auf die Niederschlagssta¨rke ru¨ckgeschlossen werden. Das Niederschlagsradar wird vor al-
lem bei der Beobachtung von Niederschlag, aber auch fu¨r die kurzfristige Vorhersage von
Niederschlagsereignissen (z.B. Gewitter) verwendet. Bei der Quantifizierung von Nieder-
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schlagsmengen sind die Ergebnisse jedoch auf Grund der zahlreichen Fehlerquellen noch
nicht sehr zufriedenstellend. Das gro¨ßte Problem im Alpenraum ist die Abschattung der
Radarstrahlen durch die Berge. Dadurch muss der Radarstrahl sehr steil in den Himmel
zeigen, was wiederum eine Abscha¨tzung der Niederschlagsmenge am Boden sehr schwierig
macht.
2.2.2 Fehler bei der Niederschlagsmessung
Im folgenden werden nun sehr kurz die bei der Messung von Niederschla¨gen auftretenden
Fehler angefu¨hrt.
Grundsa¨tzlich unterscheidet man bei Messungen zwischen systematischen und zufa¨lli-
gen Fehlern. Systematische Fehler treten dabei regelma¨ßig auf und sind dadurch leichter
zu korrigieren. Zu den systematischen Messfehlern za¨hlt zum Beispiel eine falsche Kalibrie-
rung eines Messgera¨tes oder ein falscher Aufstellungsort. Zufa¨llige Fehler treten hingegen
nur sporadisch auf und sind quantitativ kaum erfassbar (z.B. Beobachtungsfehler).
Zu den gro¨ßten Fehlern, die man bei der Messung des Niederschlags mit einem
Beha¨ltnis macht, geho¨rt der windbedingte Niederschlagsfehler. Ein aufgestellter Nieder-
schlagsmesser stellt fu¨r die Luftstro¨mung ein Hindernis dar und folglich kommt es zur
Umstro¨mung und zu Turbulenzen. Aus diesem Grund wird der gefallene Niederschlag
durch ein Messgera¨t generell unterscha¨tzt. Der Messfehler ist dabei umso gro¨ßer, je ho¨her
die Windgeschwindigkeit ist. Sto¨rungen in der Luftstro¨mung ko¨nnen nicht nur durch das
Messgera¨t selbst, sondern auch von Hindernissen im Umfeld ausgelo¨st werden (z.B. Ba¨ume,
Geba¨ude). Deshalb ist es wichtig, dass ein Niederschlagsmesser auf einem freien Feld mit
genu¨gend Abstand zu den na¨chsten Hindernissen aufgestellt wird (WMO, 1992). Beson-
ders hoch ist der windbedingte Messfehler bei Schneefall wegen der gro¨ßeren Verdriftung
von Schneeflocken. Bei den Totalisatoren im Hochgebirge, wo die Windgeschwindigkeiten
noch um einiges ho¨her sind, kommen Windringe zum Einsatz, die die Turbulenzen um das
Sammelgefa¨ß minimieren. Ein weiterer Effekt, der durch den Wind hervorgerufen wird,
ist der sogenannte Einfalleffekt. Bei Hangstationen wird das Messgera¨t immer so posi-
tioniert, dass die Auffangfla¨che waagrecht steht. Da bei Wind die Niederschlagsteilchen
nicht senkrecht vom Himmel fallen, sondern mit einem gewissen Winkel auf das Auffang-
gefa¨ß auftreffen, ist die effektive Auffangfla¨che des Niederschlagmessers geringer als die
entsprechende Fla¨che am Boden. Bei starkem Wind kann es auch vorkommen, dass der
Niederschlag am Luvhang ”aufwa¨rts” geweht (bzgl. einer waagrechten Fla¨che) wird und
somit nicht in den Auffangbeha¨lter gelangt. Durch die Wahl von geeigneten Standorten
kann der Messfehler durch Windeinfluss reduziert werden.
Ein Effekt der hauptsa¨chlich bei sehr großen Niederschlagstropfen mit einer hohen
Fallgeschwindigkeit auftritt (siehe Tabelle 2.1), ist der Spritzwasserfehler. Hierbei spritzt
ein Teil des Niederschlags, der in den Messtrichter fa¨llt, wieder hinaus und wird dadurch
nicht registriert. Die Gro¨ße dieses Messfehlers ha¨ngt auch von der Aufstellungsho¨he des
Niederschlagmessgera¨ts ab. Bei einer zu niedrigen Positionierung des Gera¨ts kann es dabei
auch zu einem Messu¨berschuss kommen, wenn Spritzwasser vom Boden in den Auffang-
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trichter gelangt. Typischerweise werden Niederschlagsmesser in einer Ho¨he von ca. 1 Meter
u¨ber dem Boden angebracht.
Ein weiterer systematisch auftretender Messfehler ist der sogenannte Haftwasserver-
lust. Durch Adha¨sionskra¨fte bleibt eine kleine Wassermenge immer am Auffangefa¨ß (Trich-
ter) ha¨ngen und verdunstet dort. Dieser Effekt fa¨llt natu¨rlich bei sehr geringen Nieder-
schla¨gen mengenma¨ßig viel sta¨rker ins Gewicht als bei ergiebigen Niederschla¨gen. Durch
die Verwendung von speziellen Materialien ist der Haftwasserverlust jedoch sehr gering
(ca. 0,1 mm pro Niederschlagsereignis) und kann nahezu vernachla¨ssigt werden.
Wesentlich gro¨ßer sind hingegen Verdunstungsverluste bei Niederschlagssammlern.
Bei den meisten Niederschlagssammlern kommt es durch das Ablesen nur einmal am Tag
zu einem gera¨tespezifischen Verdunstungsverlust. Dieser Verlust ha¨ngt sehr stark von den
meteorologischen Gro¨ßen wie Temperatur, Luftfeuchtigkeit und Windgeschwindigkeit ab
und ist deshalb nur sehr schwer zu korrigieren. Durch die Bauart der Gera¨te (großer
Trichter, kleines Sammelgefa¨ß) wird von der Instrumentenseite her natu¨rlich versucht,
den Fehler mo¨glichst klein zu halten. Dieser Effekt ist bei den nur einmal pro Jahr abgele-
senen Totalisatoren am gro¨ßten. Hierbei wird jedoch der Messfehler durch die Verwendung
eines O¨ls, das im Sammelgefa¨ß schwimmt, in Grenzen gehalten. Bei den automatisch re-
gistrierenden Messgera¨ten kommt es zu keinerlei Verlust durch Verdunstung, da hier die
Niederschlagsmenge kontinuierlich gemessen wird.
Eine etwas andere Art des Verdunstungsfehlers tritt hingegen bei manchen Nieder-
schlagsmessgera¨ten in Verbindung mit festem Niederschlag auf. Bei allen beheizten Mess-
gera¨ten (z.B. Wippen, Hellmann) fa¨llt der Schnee in das Auffanggefa¨ß und wird dort mit-
tels einer elektrischen Heizung geschmolzen. Durch diesen Schmelzvorgang treten natu¨rlich
gewisse Verdunstungseffekte auf, die sich leider nicht vermeiden lassen. Wichtig dabei ist,
dass die Heizleistung sehr gering gehalten wird (geringere Verdunstung). Besonders ins
Gewicht fa¨llt dieser Fehler bei sehr tiefen Temperaturen, wo generell eine hohe Heizlei-
stung erforderlich ist und auch die Verdunstung wegen des geringen Dampfdrucks der Luft
relativ hoch ist.
Zuletzt seien noch die zahlreichen instrumentenspezifischen Messfehler erwa¨hnt. Dazu
za¨hlen unter anderem das Verschlucken der Niederschlagswippen bei sehr hohen Nieder-
schlagsintensita¨ten (Gewitter) oder der Verlust der Niederschlagsmenge, die bei einem
Entleerungsvorgang in den Trichter fa¨llt (Schwimmerprinzip).
2.3 Einfluss der Orographie auf den Niederschlag
Zur Entstehung von Niederschlag ist, wie bereits in Kapitel 2.1 erwa¨hnt, eine gesa¨ttigte
Luftmasse erforderlich. Beim fallenden Niederschlag wird dies fast immer durch Abku¨hlung
in Verbindung mit einer Hebung der vorhandenen Luftmasse erreicht. Eine Hebung
der Luft kann durch Aufsteigen in einem Tiefdruckgebiet, auf Grund von thermischer
Erwa¨rmung (Strahlung) oder durch eine U¨berstro¨mung eines Hindernisses erfolgen. In
diesem Kapitel wird hauptsa¨chlich auf die letzgenannte Mo¨glichkeit der Abku¨hlung Bezug
genommen. Nach Houze (1993) gibt es verschiedene Mo¨glichkeiten, wie die Orographie
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die Niederschlagsbildung beeinflussen kann. Grundsa¨tzlich unterscheidet man zwischen
drei Arten der orographischen Niederschlagsversta¨rkung, welche in diesem Kapitel nun
kurz erla¨utert werden. Dies sind:
1. Steigungsregen
2. Seeder-Feeder-Mechanismus
3. Orographisch bedingte Konvektion
Die verschiedenen Mechanismen sind auch in Abbildung 2.2 dargestellt, wobei die
Abbildungen 2.2c-g noch eine Unterteilung der orographisch bedingten Konvektion bein-
halten. Zum besseren Versta¨ndnis der verschiedenen orographischen Niederschlagsmecha-
nismen werden in diesem Kapitel auch sehr einfache lineare Modelle beschrieben.
2.3.1 Steigungsregen
Stro¨mt eine stabil geschichtete Luftmasse an ein genu¨gend ma¨chtiges Hindernis, wird sie
zur Hebung gezwungen, vorausgesetzt die Anstro¨mung ist stark genug und die Stabilita¨t
der Luftmasse ist nicht zu hoch. Bei der Hebung sinkt durch die Erniedrigung des Luft-
drucks und der damit verbundenen Expansion des Luftpakets die Temperatur mit dem
trockenadiabatischen Temperaturgradienten von -1 K/100 m. Ist die Abku¨hlung groß ge-
nug und der Taupunkt der Luft wird erreicht, bilden sich Wolken (Abb. 2.2b). Ab diesem
Niveau (HKN = Hebungskondensationsniveau) betra¨gt die Abku¨hlung wegen der freiwer-
denden Kondensationswa¨rme im Mittel nur noch -0,65 K/100 m (feuchtadiabatischer Gra-
dient). Durch die Phasena¨nderung des Wasserdampfs und der damit verbundenen Freiset-
zung der latenten Wa¨rme (Kondensationswa¨rme) a¨ndert sich auch die statische Stabilita¨t
der gesa¨ttigten Luft. Diese wird durch die feuchte Brunt-Va¨isa¨la¨-Frequenz Nm beschrie-













Hierbei stehen qw fu¨r das Mischungsverha¨ltnis, Γm fu¨r den feuchtadiabatischen Tem-
peraturgradienten, cp und cl fu¨r die spezifischen Wa¨rmekapazita¨ten von trockener Luft
und Wasser. Die a¨quivalentpotentielle Temperatur wird mit θe bezeichnet und g ist die
Gravitationsbeschleunigung. Werte von N2m > 0 beschreiben eine stabile Schichtung der
gesa¨ttigten Luft.
Die Bildung von Niederschlag aus einer Wolke durch verschiedene mikrophysikalische
Umwandlungsprozesse beno¨tigt eine gewisse Zeit (Smith and Barstad, 2004). Deshalb
muss die Hebung der Luft genu¨gend lange andauern, um wirklich Niederschlagsteilchen
zu produzieren. Die Niederschlagsrate bei dieser Art der orographischen Niederschlags-
versta¨rkung ha¨ngt sehr stark von den a¨ußeren Bedingungen ab (Form des Berges, Windge-
schwindigkeit, Windrichtung, Feuchteangebot). Entscheidend fu¨r ergiebige Niederschla¨ge
ist das Vorhandensein von Eispartikeln in der Wolke. Ist die Wolke ma¨chtig genug und
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Abbildung 2.2: Mechanismen fu¨r orographisch bedingten Niederschlag. (a) Seeder-Feeder-Effekt,
(b) Steigungsregen, (c) Auslo¨sen von Konvektion durch Hebung, (d) Destabilisierung durch He-
bung, (e) thermische Auslo¨sung von Konvektion, (f) Konvektion durch leeseitige Konvergenz, (g)
Konvektion durch Leewellen (nach Houze, 1993).
besteht zu einem Teil aus Eispartikeln, kommt es durch den Bergeron-Findeisen-Prozess
zu einem starken Tro¨pfchenwachstum. Auf der Leeseite des Berges sinkt die Luft wiederum
ab und erwa¨rmt sich, was zu einer Auflo¨sung der Wolken fu¨hrt.
Es gibt zahlreiche lineare Modelle, die den Steigungsregen beschreiben. Das einfach-
ste lineare Modell ist das upslope model (UM), das von Smith (1979) entwickelt wurde
und die grundlegenden Mechanismen der orographischen Niederschlagsbildung recht gut
beschreibt. Es geht von der Annahme aus, dass die Kondensationsrate in einem gesa¨ttig-
tem Luftvolumen gleich der Verringerung der Sa¨ttigungs-Wasserdampfdichte (= absolute
Feuchtigkeit bei Sa¨ttigung) der durch dieses Volumen hindurchgefu¨hrten Luft ist. Dabei
wird vorausgesetzt, dass sich die Niederschlagsteilchen sofort aus den Wolkentro¨pfchen
bilden und dann ohne Verdriftung zum Boden fallen. Dadurch ergibt sich eine sehr ver-
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Unter der Annahme, dass die Stro¨mung immer parallel zur ansteigenden Topographie







−~U · ∇h(x, y)dρws
dz
dz =
~U · ∇h(x, y)ρws(0) = ~U · ∇h(x, y)rs(0)ρair(0) (2.3)
mit ρws → 0 am oberen Rand. ~U ist dabei der horizontale Windvektor, h(x,y) die
Topographieho¨he und ρws die absolute Luftfeuchtigkeit bei Sa¨ttigung.
Eine Weiterentwicklung des upslope model (UM) stellt das linear upslope advection
model (UAM) von Smith (2003) dar, worin zusa¨tzlich die Verdriftung von Niederschlags-
teilchen beru¨cksichtigt wird. Als weiterer Unterschied zum UM sind in diesem Modell
charakteristische Zeitskalen fu¨r den Kondensationsprozess und fu¨r das Fallen der Hydro-
meteore inkludiert. Des weiteren werden stationa¨re Advektionsgleichungen fu¨r die vertikal




≈ U · ∇Qc = S(x, y)−Qc/τc (2.4)
DQs
Dt
≈ U · ∇Qs = Qc/τc −Qs/τf (2.5)
τc beschreibt hierbei die typische Zeit, die notwendig ist, damit aus Wolkenwasser
Niederschlag entsteht, und τf die Fallzeit der Niederschlagsteilchen bis zum Erdboden.
Bei der folgenden Integration u¨ber die Luftsa¨ule werden repra¨sentative Mittelwerte von τc
und τf verwendet. Der horizontale Windvektor ~U wird wie beim UM zeitlich und ra¨umlich
konstant angenommen. S(x,y) beschreibt die Wolkenwasserquellfunktion und entspricht
RR im UM:
S(x, y) = RR(
kg
m2sec
) = ~U · ∇h(x, y)rs(0)ρair(0) (2.6)
Beim Vorhandensein von Regionen mit Absinkbewegungen wird S gleich 0 gesetzt.
Der letzte Term in Gleichung 2.5 steht fu¨r das Ausfallen von Hydrometeoren in Verbindung
mit Niederschlag am Boden. Durch eine Fourier-Transformation der Gro¨ßen Qc, Qs, S und
durch zahlreiche Umformungen erha¨lt man einen Ausdruck fu¨r die Fourier-transformierte
Niederschlagsverteilung P̂ in Abha¨ngigkeit der Fourier-transformierten Quellfunktion Ŝ:
P̂ (k, l) =
Ŝ(k, l)
(1 + iστc)(1 + iστf )
(2.7)
Hierbei beschreiben k und l die Komponenten des horizontalen Wellenzahlvektors und
σ = Uk + V l die intrinsische Frequenz. Aus Gleichung 2.7 kann man unter Verwendung
von Gleichung 2.8 die Niederschlagsverteilung P(x,y) berechnen.
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P (x, y) =
∫ ∫
P̂ (k, l)ei(kx+ly)dkdl (2.8)
Der große Vorteil des UAM ist, dass es im Vergleich zu numerischen mesoskaligen
Modellen um mehrere Gro¨ßenordnungen schneller la¨uft. Die berechneten Niederschlags-
muster sind wesentlich na¨her an der Realita¨t als beim sehr einfachen UM und ko¨nnen unter
bestimmten Voraussetzungen anna¨hernd mit den Ergebnissen eines numerischen meso-
skaligen Modells mithalten. Der gro¨ßte Nachteil des UAM ist die Beschra¨nkung auf einen
stabilen feuchtadiabatischen Aufstieg entlang der Topographie. Weitere Schwa¨chen liegen
in der Annahme, dass die vertikale Windgeschwindigkeit beim Aufstieg in der gesa¨ttigten
Schicht u¨berall gleich groß ist, was vor allem bei kleinskaligen Hindernissen zu Fehlern
fu¨hrt. Ferner werden die Bildung von Schwerewellen bei großer feuchter statischer Stabi-
lita¨t, sowie auch die Absinkprozesse auf der Leeseite mit Abtrocknung und Verdunstung
nicht beru¨cksichtigt. Abschließend ist zum UAM noch zu erwa¨hnen, dass die Ergebnisse
bei einer gegla¨tteten Topographie mit großer horizontaler Skala sehr gut sind, wa¨hrend
bei einer steilen, komplexen Topographie der Niederschlag durch das UAM oft sehr stark
u¨berscha¨tzt wird (Smith and Barstad, 2004).
Um noch bessere Ergebnisse mit Hilfe eines linearen Modells zu erzeugen, haben
Smith und Barstad (2004) den Einfluss der Verdunstung auf der Leeseite eines Berges
in ihrem linear theory of orographic precipitation (LT) Modell eingebaut. Der Aufbau des
LT ist dem UAM zu Beginn sehr a¨hnlich, wird jedoch in 3 Punkten wesentlich fortgefu¨hrt:
1. Die Schichtung der Atmospha¨re wird nicht mehr ausschließlich als feuchtadiaba-
tisch angenommen, wodurch sich die vertikal integrierte Kondensationsrate S(x,y)
(= Wolkenwasserquellfunktion) etwas verallgemeinert darstellen la¨sst:







Hierbei gibt Hw die Skalenho¨he der feuchten Schicht an und Cw ist definiert als
Cw = ρws(0)Γm/γ. Das Verha¨ltnis zwischen feuchtadiabatischem und tatsa¨chlichem
Temperaturgradienten Γm/γ ist bei statischer Stabilita¨t positiv.
2. Basierend auf der linear Boussinesq mountain wave theory (Smith, 1979) wird die
vertikale Windgeschwindigkeit w in Abha¨ngigkeit von z betrachtet. Durch Fourier-
Transformation von w in einer komplexen exponentiellen Form erha¨lt man das
Verha¨ltnis zwischen der Transformierten der Bergho¨he h(x, y) und der Quellfunktion




In dieser Gleichung beschreibt m die Gro¨ße der vertikalen Wellenzahl, welche bei
σ2 > N2m positiv imagina¨r ist und eine sich mit der Ho¨he abschwa¨chende Aufstiegs-
bewegung darstellt. Daraus folgt eine reduzierte Kondensationsrate, weil der Nenner
in Gleichung 2.10 reell und gro¨ßer als 1 ist. Falls N groß oder σ klein ist, wird m reell.
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In diesem Fall oszilliert die vertikale Struktur mit der Ho¨he und teilweise Auslo¨schung
kann auftreten. Der Nenner ist in diesem Fall komplex und vom Betrag her gro¨ßer
als 1, was wiederum die Kondensation reduziert. In beiden Fa¨llen spielt die Ska-
lenho¨he Hw eine wesentliche Rolle. Nur wenn |mHw| << 1 wird die feuchte Schicht
durch die vertikale Bewegung ohne Abschwa¨chung durchdrungen. Eine steigende
statische Stabilita¨t fu¨hrt zu einem Anstieg des verfu¨gbaren Wasserdampfs, aber zu
einer Reduktion der Dicke der Hebungsschicht. Kombiniert man nun Gleichung 2.9
mit Gleichung 2.10, erha¨lt man eine Gleichung, welche die Fourier-Transformierte
der Topographie ĥ(k, l) und die des Niederschlagfeldes P̂ (k, l) verbindet.
P̂ (k, l) =
Cwiσĥ(k, l)
(1 + iστc)(1 + iστf )(1− imHw) , (2.11)
Die drei Gro¨ßen in den Klammern im Nenner beschreiben die Advektion wa¨hrend
der Umwandlung von Wolkenwasser in Niederschlagsteilchen, die Advektion von Nie-
derschlagsteilchen wa¨hrend des Fallens und die Stro¨mungsdynamik. Das komplexe
i in jedem dieser Faktoren bewirkt eine Phasena¨nderung und eine A¨nderung der
Amplitude in der Lo¨sung.
3. Wie bereits erwa¨hnt, besteht eine wesentliche Verbesserung zum UAM darin, dass
leeseitiges Absinken und Verdunstung im LT Modell beru¨cksichtigt werden. Im UAM
wird die Wolkenwasserquellfunktion S(x,y) gleich 0 gesetzt, wenn negative Werte auf-
treten sollten (Verdunstung). Im LT wird die Verdunstung dadurch beru¨cksichtigt,
dass P(x,y) in Gebieten mit negativen S(x,y) auf 0 limitiert wird. Mit Hilfe der
Funktion Ptrunc wird also vermieden, dass negative Niederschlagswerte auftreten:
Ptrunc(x, y) = max(P, 0) (2.12)
P bezeichnet hierbei die inverse Fourier-Transformierte von 2.11 und beinhaltet so-
wohl den orographischen als auch den großskaligen Niederschlag P∞.
Durch die Beru¨cksichtigung von leeseitigem Absinken, der Verdriftung der Nieder-
schlagsteilchen und der Zeitskala der Umwandlung von Wolkenwasser in Niederschlag
eignet sich das LT sehr gut zur Beschreibung von Niederschlagsmustern im Falle eines
typischen Steigungsregens. Dieses Modell wurde bereits durch Vergleiche mit numerischen
mesoskaligen Modellen und Beobachtungsdaten ausreichend evaluiert. Smith et al. (2005)
zum Beispiel untersuchten die Ergebnisse des LT an Hand von Niederschlagsmustern in
den Bergregionen im westlichen Oregon. Bei dieser Studie wurde herausgefunden, dass die
Niederschlagsmuster des LT bei einer Zeitskala der Niederschlagsbildung aus Wolkenwas-
ser zwischen 500 und 5000 Sekunden sehr gut mit den Beobachtungen u¨bereinstimmen.
Probleme gibt es allerdings bei komplexeren Stro¨mungskonfigurationen, da im Modell der
Wind und die feuchte Stabilita¨t unabha¨ngig von Ort und Ho¨he angenommen werden. Dies
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fu¨hrt dazu, dass bei nichtlinearen Pha¨nomenen, wie blockierender Stro¨mung, einer Auf-
spaltung der Stro¨mung oder der Bildung von Leewellen sich das LT Modell zur Berechnung
von lokalen Niederschlagsmengen nicht eignet.
Mit linearen Modellen wie dem UAM oder dem LT ist es nun mo¨glich, einfache
idealisierte Niederschlagssimulationen zu machen, um bei einem Steigungsregen die Nie-
derschlagsmuster in Abha¨ngigkeit von Umgebungsparametern (Windsta¨rke, Temperatur,
Feuchteprofil, ...) zu untersuchen. Smith und Barstad (2004) haben durch die Verwen-
dung eines linearen Modells herausgefunden, dass die Position des Niederschlagsmaximums
bei einem typischen orographisch versta¨rkten, stratiformen Niederschlag sehr stark von der
Gro¨ße des Berges abha¨ngt. Durch die Wechselwirkung zwischen Dynamik und der Zeits-
kala der Umwandlung von Wolkenwasser in Niederschlagsteilchen findet man das Nieder-
schlagsmaximum bei großen Bergen auf der Luvseite. Fu¨r kleinere Berge, wo die Hebung
der feuchten Luft wesentlich ku¨rzer andauert, verschiebt sich dieses Maximum in Rich-
tung Berggipfel oder sogar ins Lee. Dazu kommt, dass bei kleinen Bergen die orographisch
induzierte vertikale Windgeschwindigkeit stark mit der Ho¨he abnimmt, wodurch die Nie-
derschlagsmengen generell geringer sind als bei ma¨chtigen Gebirgszu¨gen. Bei schwachen
Niederschla¨gen kommt es regelma¨ßig vor, dass durch die Absinkbewegung stromabwa¨rts
vom Berggipfel der Niederschlag verdunstet und den Boden gar nicht erreicht.
Colle (2004) zeigt durch idealisierte Niederschlagssimulationen mit dem numeri-
schen Modell MM5, dass die Windgeschwindigkeit einen bedeutenden Einfluss auf die oro-
graphische Niederschlagsversta¨rkung hat. Vergleicht man die Abbildungen 2.3a und 2.3c
miteinander, welche sich durch eine deutlich ho¨here Windgeschwindigkeit in Abbildung
2.3c voneinander unterscheiden, erkennt man, dass eine Zunahme der Windgeschwindig-
keit zu einer deutlichen Erho¨hung der Niederschlagsversta¨rkung fu¨hrt. Fu¨r eine Bergho¨he
von 3000 m und eine Windgeschwindigkeit von 10 ms−1 (Abb. 2.3a) ergibt sich ein 6h-
Niederschlagsmaximum von 10 mm, bei 20 ms−1 liegt dieses bereits bei 25 mm (Abb.
2.3b) und bei einer Windgeschwindigkeit von 30 ms−1 (Abb. 2.3c) wird eine maxima-
le Niederschlagsmenge von 55 mm erreicht. Daraus la¨sst sich ableiten, dass die Nieder-
schlagszunahme mit der Windgeschwindigkeit sta¨rker als linear erfolgt. Eine Erho¨hung
der Windgeschwindigkeit fu¨hrt einerseits zu einer sta¨rkeren Hebung und damit verbunden
zu ho¨heren Kondensationsraten. Ausserdem kommt es durch den sta¨rkeren Wind nicht so
leicht zu einer Blockierung der Stro¨mung. Eine Blockierung der Stro¨mung kann man in
Abbildung 2.3 dadurch erkennen, dass die Zahlen neben den Kurven den Wert 0 errei-
chen. Bei einer Windgeschwindigkeit von 10 ms−1 ist dies bei einer Bergho¨he von 3000 m
der Fall. Hier wird der Berg nicht mehr vollsta¨ndig u¨berstro¨mt, wodurch sich das Nieder-
schlagsmaximum stark ins Luv verschiebt. Auf der anderen Seite fu¨hren starke Winde zu
einer Verdriftung von Niederschlagsteilchen ins Lee. Generell ist auch eine Zunahme der
Niederschlagsmenge mit der Gro¨ße des Berges in Abbildung 2.3 erkennbar. Bei breiten
Bergen (Halbwertsbreite > 50 km) ist die Niederschlagsverteilung stark von der vertika-
len Wellenla¨nge der Schwerewellen abha¨ngig. Solche Schwerewellen ko¨nnen sich bei hohen
Windgeschwindigkeiten u¨ber der ansteigenden Topographie ausbilden und zu einer deut-
lichen Versta¨rkung der Niederschla¨ge durch Vertikalbewegungen auf der Luvseite fu¨hren.
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Abbildung 2.3: Untersuchung der Abha¨ngigkeit der 6h-Niederschlagssumme von Bergho¨he,
Windgeschwindigkeit und Abstand vom Gebirgskamm aus idealisierten MM5-Simulationen. Die
verschiedenen Kurven entsprechen unterschiedlichen Bergho¨hen zwischen 500 m und 3500 m, die
Zahlen in den Ka¨stchen auf der rechten Seite beschreiben die jeweilige feuchte dimensionslose
Bergho¨he. Die Zahlen neben den Kurven beschreiben die Position der minimalen Windgeschwin-
digkeit am Boden als Anteil am Umgebungswind, wobei negative Zahlen fu¨r eine entgegengesetzte
Stro¨mung stehen. Die 3 Abbildungen unterscheiden sich durch unterschiedliche Windgeschwindig-
keiten von 10 ms−1 (a), 20 ms−1 (b) und 30 ms−1 (c) (nach Colle, 2004).
Diese Ergebnisse wurden durch Colle (2004) mit Hilfe des numerischen Modells MM5
erzielt, da einfache lineare Modelle bei komplizierteren Sto¨mungsmustern auf Probleme
stoßen. Mit dem upslope model (UM) kann zum Beispiel keine blockierende Stro¨mung
und auch keine Verdriftung der Niederschlagsteilchen berechnet werden, wodurch die Nie-
derschlagsverteilung stark von den Ergebnissen numerischer Modelle abweichen kann. Die
Verdriftung von Niederschlag wird zwar im linear upslope advection model (UAM) beru¨ck-
sichtigt, dieses lineare Modell kann jedoch die starke Niederschlagszunahme durch die Ver-
tikalbewegung in Schwerewellen nicht erkla¨ren. Sehr a¨hnliche Ergebnisse wie Colle (2004)
konnten Smith und Barstad (2004) mit ihrem linear theory of orographic precipitation
(LT) Modell erzielen. Durch die Annahme einer vom Ort unabha¨ngigen Windgeschwin-
digkeit ko¨nnen jedoch auch mit diesem linearen Modell keine blockierenden Stro¨mungen
simuliert werden.
Die Verdriftung von Niederschlagsteilchen ist wegen der geringeren Fallgeschwindig-
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keit bei Schnee wesentlich gro¨ßer als bei Regen. Natu¨rlich hat auch die Stabilita¨t der
Schichtung einen entscheidenden Einfluss auf die Niederschlagsverteilung. Jiang (2003)
hat herausgefunden, dass es bei hoher Stabilita¨t oft zu einer Blockierung der Stro¨mung
kommt. Im Falle einer gesa¨ttigten Atmospha¨re kommt es durch Kondensation zu einer
Verringerung der statischen Stabilita¨t in der Ho¨he (siehe Gleichung 2.1). Rotunno und
Ferretti (2001) haben gezeigt, dass diese Verringerung der Stabilita¨t die U¨berstro¨mung
eines Gebirges fo¨rdert. Das U¨bergreifen von Niederschlag auf die Leeseite ha¨ngt auch von
der Stabilita¨t der Schichtung im Lee ab. Beim Vorhandensein von stabilen Kaltlufseen auf
der windabgewandten Seite (hohe Stabilita¨t) wird die Absinkbewegung unterdru¨ckt und
der Niederschlag greift mit nur geringer Abschwa¨chung ins Lee u¨ber (Za¨ngl, 2005).
2.3.2 Seeder-Feeder-Effekt
Einer der wichtigsten Mechanismen bei der orographischen Niederschlagsversta¨rkung wird
in Bergeron (1965) beschrieben und ist unter dem Namen Seeder-Feeder-Effekt bekannt
geworden (Abb. 2.2a). Bergeron hat herausgefunden, dass vor allem bei kleineren Ber-
gen der Mechanismus des Steigungsregens oft nicht ausreicht, um die beobachtete star-
ke Niederschlagsversta¨rkung zu erkla¨ren. Beim Seeder-Feeder-Effekt handelt es sich um
zwei unterschiedliche Wolkenschichten. Die obere Wolkenschicht, also die Seeder-(= sa¨en)
Wolke, steht in Verbindung mit einem synoptischskaligen Niederschlagsfeld. Die zweite,
tieferliegende Wolkenschicht (Feeder-Wolke), bildet sich auf Grund von orographischer
Hebung von feuchter Luft auf der Luvseite eines Gebirges. Die Niederschlagsteilchen aus
der Seeder-Wolke fallen in die tieferliegende Feeder (= fu¨ttern) Wolke. Dort lagern sich
die Wolkentro¨pfchen an die Niederschlagsteilchen an und versta¨rken den Niederschlag.
Oft wu¨rde die Feeder-Wolke selbst keinen Niederschlag produzieren, da die Zeitskala des
U¨berstro¨mens des Berges geringer ist als die Zeit, die beno¨tigt wird damit sich aus Wol-
kentro¨pfchen Niederschlagsteilchen entwickeln ko¨nnen. Auch in diesen Fa¨llen wird der
großskalige Niederschlag durch die Feeder-Wolke versta¨rkt und es kommt zur Ausbildung
eines sehr ausgepra¨gten Niederschlagsmaximums in Gipfelna¨he. Die Versta¨rkung des syn-
optischskaligen Niederschlags, der in die Feeder-Wolke fa¨llt, ist bei festem Niederschlag
(Schnee, Graupel) wesentlich ho¨her als bei Regen (Choularton and Perry, 1986). Er-
stens ist die Fallgeschwindigkeit von Schneeflocken wesentlich geringer (siehe Tabelle 2.1),
wodurch die Wolkentro¨pfchen in der Hebungswolke (Feeder-Wolke) la¨nger Zeit haben, sich
anzulagern. Zweitens ist durch den niedrigeren Sa¨ttigungsdampfdruck u¨ber Eis die Anla-
gerungsrate von Wasserdampf an Schneeflocken wesentlich ho¨her als bei Regen. Drittens
fu¨hrt der wesentlich gro¨ßere Querschnitt von Schneeflocken im Vergleich zu Regentropfen
zu einer sta¨rkeren Anlagerung der Wassertro¨pfchen in der Feeder-Wolke.
Die Position des Niederschlagmaximums im Falle des Seeder-Feeder-Effekts ist a¨hn-
lich wie beim Steigungsregen von zahlreichen Faktoren abha¨ngig. Za¨ngl (2007a) (1986)
hat eine Beziehung zwischen der Position des Niederschlagsmaximums (x̂) und den beein-
flussenden Faktoren wie Windgeschwindigkeit (U ), Dicke der Feeder-Wolke zm und der
Halbwertsbreite des Berges (a) hergestellt:





x̂ ist dabei eine dimensionslose Gro¨ße, welche mit der Halbwertsbreite des Berges
(a) skaliert ist und den Abstand zwischen dem Niederschlagsmaximum am Boden und der
Position des ho¨chsten Wolkenwassergehalts in der Feeder-Wolke beschreibt. Da die orogra-
phische Hebungswolke ihre ho¨chste Dichte bei einer unblockierten Stro¨mung normalerweise
in der Na¨he der sta¨rksten Steigung erreicht, entspricht x̂ = 0 einem Niederschlagsmaximum
auf der Luvseite. Der Faktor vT im Nenner steht fu¨r die massengewichtete Fallgeschwindig-
keit der Niederschlagsteilchen, welche stark von der Temperatur abha¨ngig ist. Gema¨ß Glei-
chung 2.13 verschiebt sich das Niederschlagsmaximum mit zunehmender Windgeschwin-
digkeit und zunehmender Dicke der Feeder-Wolke vom Gipfel in Richtung Lee. Ho¨here
Windgeschwindigkeiten fu¨hren zu einer wesentlich sta¨rkeren stromabwa¨rtigen Verdriftung
der Hydrometeore, was sich besonders bei einer dicken Feeder-Wolke bemerkbar macht.
Eine dicke (hochreichende) Hebungswolke fu¨hrt generell zu ho¨heren Niederschlagsmengen,
weil durch den relativ langen Weg durch die Feeder-Wolke sich mehr Wolkenwasser an
die Niederschlagsteilchen anlagern kann. Eine Zunahme der Fallgeschwindigkeit der Nie-
derschlagsteilchen fu¨hrt hingegen zu einer Verschiebung des Niederschlagsmaximums in
Richtung Luv. Dies ha¨ngt damit zusammen, dass durch eine ho¨here Fallgeschwindigkeit
die Verdriftung durch den Wind verringert wird. Besonders niedrig ist die Fallgeschwin-
digkeit bei tiefen Temperaturen und festem Niederschlag (Schneeflocken), wodurch das
Niederschlagsmaximum sich in diesem Fall meist im Lee befindet. Auch die Halbwerts-
breite des Berges (a) ist indirekt proportional zu x̂. Im Falle von breiten Bergen findet
man die ho¨chsten Niederschlagswerte im Luv, wa¨hrend sich bei kleinskaligen Hindernissen
das lokale Maximum der Niederschlagsmenge deutlich in Richtung Lee verschiebt. Dies
erkla¨rt sich durch das Verha¨ltnis zwischen der mikrophysikalischen Zeitskala der Anlage-
rung des Wolkenwassers an die Niederschlagsteilchen und der U¨berstro¨mungszeit. Bei sehr
schmalen Bergen ist die U¨berstro¨mungszeit klein im Verha¨ltnis zur Zeit die es beno¨tigt
um den großskaligen Niederschlag zu versta¨rken, wodurch sich das Niederschlagsmaximum
im Lee des Berges ausbildet. Bei breiten Bergen macht sich hingegen der niederschlags-
versta¨rkende Effekt der Feeder-Wolke bereits auf der Luvseite bemerkbar. Bei sehr großen
Bergen (Durchmesser > 40 km) verliert der Seeder-Feeder-Effekt immer mehr an Bedeu-
tung, da in diesem Fall die Hebungswolke so ma¨chtig wird, dass sich daraus meistens selbst
Niederschlag bildet (Robichaud and Austin, 1988).
Der Seeder-Feeder-Effekt wurde auch an Hand des sogenannten wash out models
(WM) untersucht (Bader and Roach, 1977). Darin wird die Kontinuita¨tsgleichung des
Flu¨ssigwassergehalts qc als Differenz der Kondensationsrate (C ), die bei der Hebung der
feuchten Luftmasse am Berg auftritt, und der Rate der Auswaschung (A) des Wolkenwas-







= C −A (2.14)
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U beschreibt die Windgeschwindigkeit entlang der Trajektorie s, welche als Funktion
der Ho¨he u¨ber Grund normal zum Hindernis verla¨uft. Dabei wird angenommen, dass die
direkte Deposition aus der Feeder-Wolke keine Rolle spielt und dass sich das System in
einem 2-dimensionalen, stationa¨ren Zustand befindet (d/dt = U∂/∂s). Der Kondensati-
onsterm C ist gleich definiert wie im Falle eines Steigungsregens im UM, wa¨hrend A u¨ber
die Konzentration der Wolkentro¨pfchen Nr, die Fallgeschwindigkeit Vr und die Anlage-
rungseffektivita¨t Er bestimmt wird. Der Index r in diesen Gro¨ßen bezeichnet dabei immer






Die A¨nderung des Radius eines einzelnen Regentropfens durch Anlagerung von Wol-






wobei ρr die Dichte des Regentropfens bezeichnet. Als erster Schritt wird jetzt mit
Hilfe von Gleichung 2.15 A berechnet. Tropfengro¨ßen und Konzentrationen werden dabei
aus dem Niederschlag von der orographisch unbeeinflussten Seeder-Wolke bestimmt. Nun
wird qc fu¨r die oberste Reihe des Modellgitters aus der Kontinuita¨tsgleichung 2.14 durch
Integration entlang der Trajektorie s berechnet. Darauf aufbauend erha¨lt man jetzt die
Vergro¨ßerung des Tropfenradius r aus Gleichung 2.16. Wird dieser Prozess nun fu¨r alle
Gitterpunktsreihen des Modells durchgefu¨hrt, wobei der Radius der Regentropfen immer
vom Ergebnis der daru¨berliegenden Reihe berechnet wird, erha¨lt man die Niederschlags-






Versuche mit dem WM zeigen, dass das Vorhandensein einer orographischen He-
bungswolke den großskaligen Niederschlag entlang eines Hanges sehr stark intensivieren
kann.
Eine Verbesserung des sehr einfachenWM unter Beru¨cksichtigung der Verdriftung von
Niederschlagsteilchen mit demWind wurde durch Carruthers and Choularton (1983)
erzielt. In Abbildung 2.4 sieht man, dass eine Windgeschwindigkeitszunahme bei großen
Bergen generell zu einer Erho¨hung der Niederschlagsmenge fu¨hrt. Bei schmalen Bergen
(Durchmesser < 10 km) kann man hingegen keine eindeutige Abha¨ngigkeit der maxima-
len Niederschlagsversta¨rkung durch den Seeder-Feeder-Effekt von der Windgeschwindig-
keit erkennen. In diesem Fall werden durch die schwach ausgepra¨gte Hebungswolke die
Niederschlagsteilchen sofort wieder aus der Hebungswolke geweht, wodurch sich das Wol-
kenwasser kaum an die Niederschlagsteilchen anlagern kann (siehe Abbildung 2.4). Ohne
Verdriftung der Niederschlagsteilchen durch den Wind (obere Kurven) fu¨hrt eine Zunahme
der Windgeschwindigkeit auch bei kleinen Bergen zu ho¨heren Niederschlagsmengen. Beim
Seeder-feeder-Effekt nimmt die orographische Niederschlagsversta¨rkung kontinuierlich mit
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Abbildung 2.4: Maximale Niederschlagsversta¨rkung ∆pm als Funktion der Bergla¨nge L und
der Windgeschwindigkeit, berechnet mit dem Wash-Out-Model. Die verschiedenen Kurven stehen
fu¨r unterschiedliche Windgeschwindigkeiten von 10 ms−1 (A), 20 ms−1 (B) und 30 ms−1 (C).
Die oberen Kurven stehen dabei jeweils fu¨r den Fall ohne Verdriftung durch den Wind (nach
Carruthers and Choularton, 1983).
der Zunahme der Bergla¨nge ab. Der Grund dafu¨r liegt in der sta¨rkeren Hebungsrate bei
schmalen Bergen was zu ho¨heren Kondensationsraten fu¨hrt. Ein weiteres Ergebnis dieser
Studie ist, dass die Niederschlagsversta¨rkung durch den Seeder-Feeder-Effekt umso ho¨her
ist, je gro¨ßer der synoptischskalige Niederschlag ist. Durch die Kondensationsrate in der
Hebungswolke hat dieser Prozess jedoch eine Obergrenze, ab der keine zusa¨tzliche Nieder-
schlagsversta¨rkung mehr eintritt, egal wieviel Niederschlag in die Feeder-Wolke hineinfa¨llt.
2.3.3 Orographisch bedingte Konvektion
Im Falle einer statisch labilen Luftschichtung, also einer Luftmasse, in der Vertikalbewe-
gungen exponentiell wachsen ko¨nnen, kann man auch zwischen mehreren Arten der oro-
graphisch bedingten Niederschlagsentstehung unterscheiden, wie die Abbildungen 2.2c-g
zeigen. Kennzeichnend fu¨r konvektive Niederschla¨ge sind neben der großen ra¨umlichen
Variabilita¨t vor allem die hohen Niederschlagsintensita¨ten. Auf Grund des meistens hohen
Temperaturniveaus und der großen vertikalen Ausdehnung von konvektiven Zellen (Cumu-
lonimben) ist der Wassergehalt der Wolken viel gro¨ßer als bei stratiformen Niederschla¨gen.
Da solche Gewitterwolken oft eine vertikale Ausdehnung von mehreren Kilometern haben,
besteht der obere Teil der Wolken meistens aus Eisteilchen. Durch den Bergeron-Findeisen-
Prozess (Bergeron, 1935) kommt es so rasch zur Bildung von sehr großen Tropfen. Des
weiteren fu¨hren die starken Aufwinde in einer Gewitterwolke zu einer la¨ngeren Verweilzeit
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der Tropfen in der Wolke, was sich wiederum positiv auf das Tropfenwachstum auswirkt.
Eine Luftmasse wird als bedingt labil bezeichnet, wenn ein Luftpaket ab einem gewis-
sen Niveau (LFC = Level of free convection) von selbst aufsteigt (Fuhrer and Scha¨r,
2005). Es gibt verschiedene Auslo¨semechanismen, die dafu¨r sorgen, dass ein Luftpaket
das LFC erreicht. Eine Mo¨glichkeit dazu ist in Abb. 2.2c dargestellt. Hier wird eine Luft-
masse durch die Anstro¨mung an einem Gebirge bis zum LFC gehoben. Durch die labile
Schichtung ab dieser Ho¨he erfa¨hrt das gehobene Luftpaket eine positive Auftriebskraft,
wodurch es zu einer starken Aufwa¨rtsbeschleunigung und damit verbunden zur Bildung
von konvektiven Zellen u¨ber dem Luvhang kommt.
Konvektive Zellen ko¨nnen jedoch auch aus einer orographischen Hebungswolke ent-
stehen. Wird eine feuchte Luftmasse durch ein Hindernis zur Hebung gebracht, bildet sich
eine stratiforme Hebungswolke. Wie bereits in Kapitel 2.3.1 beschrieben wurde, wird durch
die Freisetzung der latenten Wa¨rme bei der Kondensation des Wasserdampfs die statische
Stabilita¨t der Luftmasse verringert. Die Bedingung fu¨r die Entwicklung von konvektiven
Zellen aus einer Hebungswolke ist, dass das Quadrat der feuchten Brunt-Va¨isa¨la¨-Frequenz
Nm kleiner als 0 ist. In diesem Falle wird die Luftschichtung als konvektiv instabil be-
zeichnet. Zur Beschreibung dieser eingebetteten konvektiven Zellen und zum besseren
Versta¨ndnis von Zellenwachstum in einer statisch labilen Luftmasse haben Kirshbaum
und Durran (2004) ein lineares analytisches Modell entwickelt. In diesem Modell wird
eine zweischichtige Atmospha¨renstruktur behandelt. Diese besteht aus einer unteren, sta-
tisch instabilen Wolkenschicht, und einer daru¨berliegenden stabil geschichteten Luftmasse.
Ausgehend vom 2-dimensional linearisierten Boussinesq-Gleichungssystem und unter der






























Der Index i steht dabei fu¨r die jeweilige Schicht, wobei 1 die untere Schicht und 2
die obere Schicht beschreibt. Die Vertikalgeschwindigkeit in der unteren Schicht w1 ergibt
sich mit Hilfe eines Wellenansatzes:
w1(x, z, t) = Aeωtsin [k(x− U0t] sin(m1z) (2.19)
Die vertikale Wellenzahl in der unteren Schicht beschreibt dabei m1, k1 die horizon-
tale Wellenzahl und ω die Wachstumsrate fu¨r instabile Sto¨rungen. Der Kehrwert von ω
entspricht der e-folding Zeit (Zeit in der die Sto¨rung um den Faktor e steigt) fu¨r das
Zellenwachstum und wird mit τbuoy bezeichnet.
Dementsprechend folgt fu¨r die Vertikalgeschwindigkeit der oberen stabilen Schicht in
diesem Modell:
w2(x, z, t) = Ceωtsin [k(x− U0t]De−m2z (2.20)
Durch Gleichsetzen von w in der Ho¨he H genau zwischen diesen 2 Atmospha¨ren-
schichten ergibt sich folgende Gleichung:













w und folglich auch die e-folding Zeitskala, ko¨nnen also durch vorgegebene Werte von
k, H, N1 und N2 berechnet werden. Tests haben gezeigt, dass die Ergebnisse dieses li-
nearen analytischen Modells sehr gut mit numerischen Simulationen u¨bereinstimmen. Ein
Resultat der Untersuchung von Kirshbaum und Durran (2004) mit ihrem theoretischen
Modell beschreibt die Verweilzeit eines mit der Grundstro¨mung durch die Hebungswolke
hindurch advehierten Luftpakets. Die Verweilzeit ist im Wesentlichen abha¨ngig von der
Stro¨mungsgeschwindigkeit U sowie der Dimension (vertikal und horizontal) der Hebungs-
wolke und ist proportional zur advektiven Zeitskala τadv. Ob die Verweilzeit ausreicht, um
konvektive Zellen aus der Hebungswolke zu produzieren, ha¨ngt sehr stark vom Verha¨ltnis
zwischen der advektiven Zeiskala und der e-folding Zeit τbuoy ab. Ist τadv viel gro¨ßer als
τbuoy, ist die Verweilzeit in der Wolke groß genug, um konvektive Sto¨rungen zu bilden. Wie
bereits erwa¨hnt, spielt auch die Gro¨ße der Hebungswolke eine entscheidende Rolle bei der
Bildung von konvektiven Zellen. Die Wachstumsrate ω ist umso ho¨her, je gro¨ßer die ma-
ximale vertikale Wellenla¨nge (Wellenansatz) ist. Da eine dicke Wolkenschicht eine gro¨ßere
maximale Wellenla¨nge hat, kommt es folglich bei dicken Hebungswolken zu einer sta¨rkeren
Wachstumsrate von konvektiven Zellen. Des weiteren ha¨ngt die Bildung von eingebette-
ten konvektiven Zellen auch von der Dimension des Berges ab. Breite Berge zeichnen sich
durch gro¨ßere Hebungswolken und damit durch eine la¨ngere Verweilzeit aus, was wiederum
zu einer erho¨hten Bildung von konvektiven Zellen fu¨hrt. Durch die verringerte konvektive
Aktivita¨t ist die Menge des orographischen Niederschlags im Falle eines schmalen Berges
stark reduziert.
Weiterfu¨hrende Untersuchungen der 3-dimensionalen Struktur von orographisch be-
dingter Konvektion wurden mit Hilfe eines numerischen Modells von Kirshbaum und
Durran (2005) durchgefu¨hrt. Sie haben an Hand von 3 ausgewa¨hlten Fa¨llen mit konvek-
tivem Niederschlag die ra¨umliche Struktur von Niederschlagszellen im Ku¨stengebirge von
Oregon untersucht. Die simulierten Niederschlagsmuster fu¨r die 3 Fa¨lle sind in Abbildung
2.5 dargestellt. Die Organisation der konvektiven Zellen ist dabei sowohl von der atmo-
spha¨rischen Struktur, als auch vom Auslo¨semechanismus der Konvektion abha¨ngig. Bereits
kleinskalige topographische Strukturen ko¨nnen fu¨r eine bevorzugte Auslo¨sung von konvek-
tiven Zellen sorgen. Dies fu¨hrt zur Bildung von quasistationa¨ren Regenba¨ndern (SB), wenn
es innerhalb der Hebungswolke statische Instabilita¨t gibt und die umgebende trockene Luft
stark stabil geschichtet ist (Fall 1). Kleinskalige topographische Strukturen ko¨nnen also zu
großen ra¨umlichen Differenzen in der Niederschlagsmenge fu¨hren wie man auch im zweiten
Fall sehen kann. Auf der anderen Seite fu¨hren eingebettete thermische Sto¨rungen bei der
U¨berstro¨mung von Hindernissen zu zellenartiger Konvektion. Die Konvektionszellen wer-
den mit der Stro¨mung advehiert was ein gleichma¨ßigeres Niederschlagsmuster zur Folge
hat (Fall 3). Ein weiterer Grund fu¨r die unterschiedlichen Niederschlagsstrukturen in den 3
Fa¨llen in Abbildung 2.5 liegt in der vertikalen Windscherung. In den ersten beiden Fa¨llen
fu¨hrt die starke vertikale Windscherung zu einer Unterdru¨ckung der Ausbreitung der Zellen
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Abbildung 2.5: Mit Hilfe des numerischen Modells MM5 simulierte Niederschlagsmuster u¨ber
einer rauen idealisierten Topographie fu¨r 3 Niederschlagsereignisse. Die zwei linken Spalten der
Abbildung zeigen das Regenwasser-Mischungsverha¨ltnis fu¨r die Stunden 4 (a) und 5 (b) und die
rechte Spalte beinhaltet die u¨ber das gesamte Ereignis akkumulierte Niederschlagsmenge fu¨r die
entsprechenden Fa¨lle (nach Kirshbaum and Durran, 2005).
quer zur Scherungsrichtung, wa¨hrend sich parallel zur Windscherung organisierte Ba¨nder
ausbilden. Im dritten Fall ist die vertikale Windscherung wesentlich geringer wodurch es
keine bevorzugte Richtung gibt, in denen sich die Konvektionszellen ausbreiten. In die-
ser Studie wurde auch der Einfluss der Windgeschwindigkeit auf die orographisch bedingte
Konvektion untersucht. Es hat sich gezeigt, dass hohe Windgeschwindigkeiten einerseits zu
einer verringerten Verweilzeit in der Wolke fu¨hren, andererseits werden durch die gro¨ßere
vertikale Windkomponente auch dickere Hebungswolken mit ho¨herem Wolkenwassergehalt
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erzeugt.
Weitere Untersuchungen (Fuhrer und Scha¨r, 2005) haben gezeigt, dass beim Vor-
handensein von konvektiven Zellen das Niederschlagsmaximum vom Berggipfel in Richtung
Lee verschoben wird. Dies ist durch die Zeitskala der Entwicklung von konvektiven Zel-
len bedingt. Obwohl in konvektiven Zellen das Niederschlagswachstum beschleunigt ist,
beno¨tigt die Bildung der konvektiven Zellen durch die statische Instabilita¨t der Luftmasse
eine gewisse Zeit. In diesem Zeitraum werden die gebildeten konvektiven Zellen in Richtung
Lee advehiert. Manchmal bildet sich sogar eine Struktur mit einem Niederschlagsmaximum
im Luvhang (auf Grund starker orographischer Hebung) und einem im Lee (auf Grund
der Verdriftung der konvektiven Zellen) aus.
Hat eine konvektive Wolke ihr Reifestadium erreicht, kommt es zu kurzzeitig starken
Niederschla¨gen. Verdunstungseffekte fu¨hren dazu, dass sich die Luftschichten unterhalb der
Wolke stark abku¨hlen und eine hangabwa¨rtige Luftsro¨mung ausbilden. Durch diese starken
Abwinde von der Luvseite des Berges ko¨nnen sich durch Konvergenz neue konvektive Zellen
stromaufwa¨rts bilden und auch dort fu¨r Niederschla¨ge sorgen (Abb. 2.2d).
Ein weiterer Auslo¨semechanismus fu¨r die Bildung konvektiver Zellen kann bei ei-
ner schwachen Anstro¨mung lokale Erwa¨rmung durch starke solare Einstrahlung sein. Auf
Grund der ho¨heren Heizfla¨che und der verringerten Luftvolumina in den Ta¨lern kommt
es zu starken Aufwa¨rtsbewegungen im Gebirge. Daraus resultierend fu¨hrt das Einstro¨men
von Luft aus dem ku¨hleren Vorland oft zu einer Konvergenz (Lugauer und Winkler,
2005), wie man in Abbildung 2.2e sehen kann. Das Niederschlagsmaximum ist dabei mei-
stens direkt u¨ber den Berggipfeln zu finden, kann aber auch durch Vorhandensein einer
großra¨umigen Stro¨mung ins Lee verschoben werden. Die großra¨umige Stro¨mung darf je-
doch nicht zu stark sein, da ansonsten durch den Luftaustausch die Luft u¨ber den Ha¨ngen
nicht so stark erhitzt werden kann. Durch den Effekt der sta¨rkeren Aufheizung der Al-
penta¨ler ist die konvektive Aktivita¨t u¨ber den Alpen klimatologisch gesehen wesentlich
ho¨her als in den umgebenden flachen Alpenvorla¨ndern (Fliri, 1975).
Bei sehr isolierten Bergen und einer Anstro¨mung mit geringer Froude-Zahl kann es
vorkommen, dass sich die Grundstro¨mung aufspaltet und ein Berg umstro¨mt wird. Dies
fu¨hrt zu einer Konvergenz der umstro¨menden Luftmassen auf der Ru¨ckseite des Berges,
die in der labilen Luftschichtung wiederum zu Konvektion fu¨hren kann (Abb. 2.2f). Solche
leeseitigen Konvergenzen fu¨hren zu sehr stationa¨ren Regengebieten, welche lokal sehr hohe
Niederschlagswerte zur Folge haben (Cosma et al., 2002; Anquetin et al., 2003). Es
kann auch vorkommen, dass sich luvseitig gebildete Konvektionszellen durch eine solche
Luftmassenkonvergenz im Lee und den damit verbundenen Vertikalbewegungen versta¨rken
und weiter ins Lee ausbreiten.
Bei der U¨berstro¨mung eines Gebirges ko¨nnen auf der windabgewandten Seite des
Gebirges Leewellen entstehen. Die Vertikalbewegungen in solchen Schwerewellen ko¨nnen in
einer stark aufgeheizten und bedingt labilen Schichtung zur Auslo¨sung von Konvektion auf
der Leeseite eines Gebirges fu¨hren, wie in Abb. 2.2g dargestellt. Dies tritt vor allem dann
auf, wenn es durch die bodennah einstro¨mende Luft von der Leeseite zu einer Konvergenz
kommt.
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Sehr oft ist jedoch nicht nur ein einzelner Mechanismus der Auslo¨sung von Konvek-
tion durch Orographie verantwortlich, sondern vielmehr eine Kombination aus mehreren
Prozessen. So kommt es zum Beispiel ha¨ufig vor, dass eine Vertikalbewegung, ausgelo¨st
durch starke solare Einstrahlung, durch eine stro¨mungsbedingte orographische Hebung
noch versta¨rkt wird. Eine thermisch bedingte Stro¨mung kann auch zusammen mit einer
orographisch beeinflussten großra¨umigen Stro¨mung zur Ausbildung von Konvektion fu¨hren
(Crook and Tucker, 2005).
2.4 Niederschlagsmuster im Alpenraum
Es gibt also verschiedenste Mo¨glichkeiten der orographisch bedingten Niederschlags-
versta¨rkung. Dementsprechend sind auch die Niederschlagsmuster und die Position des
Niederschlagsmaximums (Luv- oder Leehang) von Art zu Art stark verschieden. Dies fu¨hrt
zu einer sehr komplexen Niederschlagsstruktur bei einzelnen Niederschlagsereignissen, hat
jedoch auch einen starken Einfluss auf den klimatologisch relevanten mittleren Jahresnie-
derschlag.
Erste klimatologische Studien zu den Niederschlagsverha¨ltnissen im Alpenraum ge-
hen bereits in das 19. Jahrhundert zuru¨ck (z.B. Raulin, 1879). Damals war natu¨rlich die
Datenbasis auf Grund der spa¨rlich vorhandenen Messstationen noch sehr klein. Neuere Kli-
mastudien (z.B. Fliri, 1975; Frei und Scha¨r, 1998; Schwarb, 2001) greifen da schon
auf ein wesentlich dichteres Stationsnetz zuru¨ck, und auch die Qualita¨t der Messdaten hat
sich stetig verbessert. Durch die Extrapolation von Stationsdaten auf Fla¨chen und durch
die Verwendung von Computermodellen sind die verschiedenen Klimazonen im Alpenraum
mittlerweile sehr gut erforscht. An dieser Stelle sollte jedoch erwa¨hnt werden, dass obwohl
die Alpen eines der dichtesten Stationsnetze weltweit haben, die Berechnung von Fla¨chen-
mitteln, wie sie bei der Konstruktion von Niederschlagskarten (z.B. Schwarb, 2001) zum
Einsatz kommen, punktuell immer noch zu großen Fehlern fu¨hrt. Die ra¨umliche Repra¨sen-
tanz von Punktmessungen ist auf Grund der sehr hohen Niederschlagsunterschiede auf
kleinstem Raum gering. Ein weiteres Problem bei der Analyse von Niederschlagsdaten im
Alpenraum ist, dass es auf Grund der oft schwierigen Erreichbarkeit und der extremen
a¨ußeren Bedingungen nur sehr wenige Messstationen auf Bergen gibt.
Der Alpenbogen erstreckt sich aus klimatologischer Sicht genau in dem Gebiet, wo sich
die kontinentale, die maritime (atlantische) und die mediterrane Klimazone von Europa
beru¨hren. Durch die Einflu¨sse der unterschiedlichen Klimazonen und durch das zusa¨tzlich
sehr komplexe Relief der Alpen ko¨nnen die Klimaverha¨ltnisse vor allem in Bezug auf den
Niederschlag auf kleinstem Raum sehr verschieden sein. Einen U¨berblick u¨ber die mitt-
leren Sommer- (Abb. 2.6a) bzw. Winterniederschla¨ge (Abb. 2.6b) im Zeitraum zwischen
1971 - 1990 gibt eine Niederschlagskarte entnommen aus Schwarb (2001). Sieht man sich
die Niederschlagsklimatologie der Alpen in Abbildung 2.6 an, so erkennt man im Wesent-
lichen 2 Zonen des maximalen Niederschlags. Diese befinden sich am su¨dlichen (Tessin,
julische Alpen) und am no¨rdlichen Alpenrand (Appenzeller Land, no¨rdliche Kalkalpen,
Salzkammergut). In diesen Gebieten werden ja¨hrliche Niederschlagssummen von teilweise
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Abbildung 2.6: Mittlerer Niederschlag im meteorologischen Sommer (JJA,a) bzw. Winter
(DJF,b) fu¨r die Periode 1971 - 1990, berechnet mit dem Modell PRISM (nach Schwarb, 2001).
mehr als 2000 mm registriert, wa¨hrend es im angrenzenden Alpenvorland meist deutlich
unter 1000 mm sind (Mu¨nchen 900 mm, Verona 800 mm). Als niederschlagsreichste Sta-
tion in den Alpen ist der kleine italienische Ort Musi in den Julischen Alpen bekannt, der
im Jahresmittel auf u¨ber 3000 mm kommt. Der ja¨hrliche Niederschlag nimmt also vom
Alpenvorland in Richtung Alpenrand mit steigender Topographie stetig zu. Geht man
jedoch vom Alpenrand in Richtung der ho¨chsten Berge am Alpenhauptkamm, erkennt
man wiederum eine deutliche Abnahme der ja¨hrlichen Niederschlagsmenge. Die Zone des
maximalen Niederschlags ist also nicht identisch mit den Gebieten der ho¨chsten Topogra-
phie. Direkt am Alpenhauptkamm gibt es durch Leeeffekte von stromaufwa¨rtsliegenden
Gebirgsketten und durch die große Distanz zum no¨rdlichen bzw. su¨dlichen Alpenrand (bis
30 Grundlagen
100 km) eine ausgepra¨gte Zone mit einem klimatologischen Niederschlagsminimum. In
den inneralpinen Ta¨lern (z.B. Wallis, oberes Inntal u. Seitenta¨ler, Ennstal) werden durch
den Regenschatten der hohen Berge sogar ja¨hrliche Niederschlagssummen gemessen, die
niedriger sind als jene im tiefer gelegenen Alpenvorland (z.B. < 500 mm im Vinschgau).
Im Querprofil der Alpen zeigt sich also eine bimodale Verteilung der Jahresniederschlags-
summe. Dass die mittlere ja¨hrliche Niederschlagssumme nicht unbedingt von der Seeho¨he
abha¨ngig ist, la¨sst sich auch gut erkennen, wenn man den großen Flu¨ssen in den Ostal-
pen (Inn und Etsch) entlang von Nord nach Su¨d die Alpen u¨berquert. Angefangen im
no¨rdlichen Alpenvorland bei Mu¨hldorf (400 m NN, 843 mm) steigt die mittlere Nieder-
schlagssumme der Jahre 1931 - 1960 (aus Fliri, 1975) bis zum Alpenrand hin in Kufstein
(495 m, 1310 mm) kontinuierlich an, um danach in Richtung Alpenhauptkamm trotz an-
steigender Topographie wieder abzunehmen. Demzufolge werden an der Wasserscheide
zwischen Nord und Su¨d am Reschenpass in 1495 m nur mehr 670 mm registriert. Folgt
man nun der Etsch in Richtung Su¨den nimmt die Niederschlagsmenge ab einem loka-
len Minimum im Vinschgau (Glurns, 915 m, 442 mm) in Richtung Su¨den, trotz geringer
werdender Seeho¨he stetig zu, um in Trient (312 m NN, 963 mm) fast wieder einen Me-
ter im mittleren Jahresniederschlag zu erreichen. Aus rein klimatologischer Sicht kann also
nicht von einem eindeutigen Zusammenhang zwischen Jahresniederschlag und Meeresho¨he
ausgegangen werden. Viel mehr spielen Faktoren wie der Abstand vom Alpenrand oder
die lokale Topographie (Lee- oder Luvhang) eine entscheidende Rolle (Frei und Scha¨r,
1998).
Neben ra¨umlichen Strukturen gibt es aber auch erhebliche saisonale Schwankungen
der Niederschlagsaktivita¨t im Alpenraum, wie man an Hand von Abbildung 2.7 erkennen
kann. Die große Variabilita¨t im ja¨hrlichen Verlauf des Niederschlags la¨sst sich vor allem
auf die unterschiedliche Beeinflussung der drei großen Klimazonen in Mitteleuropa (kon-
tinental, maritim, mediterran) in den verschiedenen Regionen der Alpen zuru¨ckfu¨hren.
Die gro¨ßte Kontinentalita¨t, also der gro¨ßte Anteil des sommerlichen Niederschlags (Fliri,
1975), ist in den Zentralalpen zu finden. In diesen Regionen (z.B. oberes Inntal) fallen
zwischen 65 und 70 % des Jahresniederschlags im hydrologischen Sommerhalbjahr, also
im Zeitraum zwischen April und September. Betrachtet man den Zeitraum des meteo-
rologischen Sommers (Juni, Juli, August), so werden in dieser Zeitspanne bis zu 40 %
des gesamten Jahresniederschlags der inneralpinen Ta¨ler registriert. Mit 15 % ist der An-
teil der Winterniederschla¨ge (Dezember, Januar, Februar) nicht einmal halb so groß. In
Richtung Alpennordrand steigt vor allem die Summe der Winterniederschla¨ge stark an,
entsprechend der Zunahme des Jahresniederschlags, wa¨hrend die Monatssummen im Som-
mer a¨hnlich denen in den inneralpinen Ta¨lern sind. So ergibt sich fu¨r viele Gebiete der
Nordalpen ein Verha¨ltnis von 40:60 zwischen Winter- und Sommerhalbjahr, was auf einen
zunehmenden Einfluss des maritimen Klimas schließen la¨sst. Der Grund fu¨r den relativ
hohen Anteil des Winterniederschlags liegt in der orographischen Versta¨rkung der klima-
tologisch sehr ha¨ufigen Niederschla¨ge bei West- und Nordwestwinden in den Nordalpen.
In den ho¨heren Regionen (z.B. Zugspitze) fa¨llt sogar im Winterhalbjahr anna¨hernd gleich
viel Niederschlag wie im Sommer. Geht man auf die Alpensu¨dseite, merkt man sehr stark
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Abbildung 2.7: Die Niederschlagsmengen und ihre Verteilung im Jahresgang in der Periode 1931
- 1960 (nach Fliri, 1975). Die 12 Balken in den Niederschlagsverteilungen der einzelnen Stationen
stehen fu¨r die Monate Januar bis Dezember.
den Einfluss des Mittelmeers. Dies macht sich dadurch bemerkbar, dass der Anteil des
Winterniederschlags jenen des Sommerhalbjahres teilweise u¨bertrifft. Betrachtet man die
einzelnen Monate separat, erkennt man, dass su¨dlich des Alpenhauptkamms der meiste
Niederschlag in den U¨bergangsmonaten (Oktober, November, Ma¨rz, April) auftritt. Be-
sonders markant ist das Niederschlagsmaximum in den Herbstmonaten, bedingt durch die
versta¨rkte Aktivita¨t von Tiefdruckkomplexen u¨ber dem Golf von Genua und in der Adria.
Geht man nun von der großen Skala des Alpenbogens weg zu kleineren Skalen, also
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auf einzelne Bergmassive und Gebirgsketten, zeigen sich auch auf kleinstem Raum große
Unterschiede in der Niederschlagsklimatologie. So betra¨gt z.B. der mittlere Jahresnieder-
schlag in Innsbruck im Inntal (580 m) rund 900 mm, wa¨hrend im nur 30 km entfernten,
jedoch am no¨rdlichen Alpenrand gelegenen Garmisch (720 m u¨. M.) mit 1450 mm durch-
schnittlich um ca. 60 % mehr Niederschlag gemessen wird. Geht man jetzt von Garmisch
nur wenige Kilometer weiter nach Su¨den, auf die 2964 m hoch gelegene Zugspitze, kommt
es zu einer weiteren Erho¨hung des Jahresniederschlags um 40 % (2088 mm). Aber auch in
der kleinen Skala fu¨hrt eine Zunahme der Meeresho¨he nicht immer zu einer Erho¨hung der
Jahresniederschlagssumme, wie man an Hand des Stationspaares Innsbruck - Patscherko-
fel sieht. Obwohl um fast 1700 m ho¨her gelegen (2245 m), wird am Patscherkofel (895
mm) in etwa dieselbe Jahressumme des Niederschlags registriert wie in Innsbruck. Auf
die Begru¨ndung solch spezieller Ho¨hengradienten des Niederschlags wird spa¨ter in dieser
Arbeit noch genauer Bezug genommen. Generell ist es jedoch in gebirgigen Regionen sehr
schwierig, zwischen horizontalem und vertikalem Niederschlagsgradienten zu unterschei-
den.
Aus der Literatur sind mehrere Arbeiten bekannt, in denen der Ho¨hengradient des
Niederschlags im Alpenraum untersucht wurde. Havlik (1969) gibt als maßgebendes Kri-
terium fu¨r die vertikale Zunahme des Niederschlags den durch die ho¨here Windgeschwin-
digkeit zunehmenden Wasserdampftransport, gebildet durch das Produkt aus spezifischer
Feuchte und skalarer Windgeschwindigkeit, an. Baumgartner et al. (1983) berechnen in
ihrer Arbeit detaillierte, gebietsabha¨ngige Ho¨hengradienten, welche pro Jahr zwischen 40
mm/100 m in den Westalpen und 70 mm/100 m in den Zentralalpen erreichen. A¨hnliche
Studien wurden von Lauscher (1976) und Lauffer (1977) durchgefu¨hrt und zeigen, dass
in Luvlagen der Niederschlag am Hangfuß stark zunimmt, wa¨hrend in Leelagen bzw. in
den inneralpinen Trockenta¨lern vor allem die Gipfelbereiche hohe vertikale Niederschlags-
gradienten aufweisen. Die eigentliche Ho¨henabha¨ngigkeit des Niederschlags wird bei diesen
Arbeiten jedoch nur unvollsta¨ndig dargestellt, da meistens zusa¨tzlich große Horizontaldi-
stanzen zwischen den Stationen herrschen. Als weiterer kritischer Punkt bei der Betrach-
tung von Ho¨hengradienten ist zu erwa¨hnen, dass die meisten Ergebnisse praktisch nur
auf Messungen von Tal- und Gipfelstationen beruhen, dazwischenliegende Hangstationen
aber fehlen. Blumer (1994) hat deshalb an Hand von 4 Messprofilen in verschiedenen
Regionen der Alpen die vertikale Niederschlagsverteilung in einer Messperiode von mehr
als 2 Jahren untersucht. Er konnte keine generelle Abha¨ngigkeit der Niederschlagsmenge
von der Meeresho¨he finden, jedoch eine eindeutige Zunahme der Niederschlagsha¨ufigkeit
mit der Ho¨he.
Des weiteren kann auch die Ho¨he des maximalen Niederschlags nur sehr schwer ab-
gescha¨tzt werden. Zwar nimmt die Windgeschwindigkeit mit der Ho¨he kontinuierlich zu,
doch muss es auf Grund der exponentiellen Abnahme des Wasserdampfdrucks mit der
Ho¨he irgendwo eine Zone des maximalen Niederschlags geben. In den gema¨ßigten Breiten
wird das Niederschlagsmaximum etwas oberhalb von 3000 m NN erwartet, doch werden
dazu in der Literatur sehr unterschiedliche Angaben gemacht (Blumer, 1994; Fliri, 1975;
Havlik, 1969). Eine messtechnische U¨berpru¨fung dieser Zone ist allerdings kaum mo¨glich,
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da sich oberhalb von 3000 m NN praktisch keine Messstellen befinden, bzw. die Genauig-
keit der Messergebnisse sehr zu wu¨nschen u¨brig la¨sst.
Abschließend zu den Niederschlagsmustern im Alpenraum sei noch erwa¨hnt, dass
die Variabilita¨t bei der Betrachtung einzelner Niederschlagsereignisse noch gro¨ßer ist als
beim Jahresniederschlag, wo durch das Auftreten unterschiedlicher Stro¨mungslagen im
Laufe eines Jahres eine gewisse Kompensation eintritt. Besonders hoch sind ra¨umliche
Niederschlagsdifferenzen bei konvektiven Ereignissen, bedingt durch die verschiedensten
Mo¨glichkeiten der orographischen Niederschlagsversta¨rkung (siehe Fig. 2.2). Hierbei kann
es vorkommen, dass bei Gewittern die Tallagen oftmals wesentlich ho¨here Niederschlags-




Die Datengrundlage fu¨r die vorliegende Arbeit ist auf zwei wesentliche Sa¨ulen aufgebaut.
Dies ist zum einen ein Satz von Beobachtungsdaten aus einem sehr umfangreichen Netz von
Wetterstationen in Bayern und Teilen von O¨sterreich und zum anderen durch das nume-
rische Modell MM5 downgescalete Reanalysedaten, welche die no¨tigen meteorologischen
Informationen aus der Atmospha¨re liefern. Mit Hilfe von zahlreichen meteorologischen
Variablen in verschiedenen Ho¨henniveaus ist es mo¨glich, die synoptische Situation in den
6h-Niederschlagsintervallen zu bestimmen. In diesem Kapitel werden zuerst die Daten der
Wetterstationen und die Methoden der Umrechnung auf ein einheitliches Beobachtungs-
intervall von 6 Stunden beschrieben. In einem zweiten Teil werden die durch das MM5
im Klimamodus berechneten Daten besprochen und im dritten Teil werden dann die Nie-




Der erste große Teil der Datenbasis fu¨r diese Untersuchung besteht aus Wetterdaten des
Beobachtungsnetzes des Deutschen Wetterdienstes (DWD), der Zentralanstalt fu¨r Meteo-
rologie und Geodynamik (ZAMG) und des Hydrographischen Dienstes O¨sterreich (HZB).
Wie bereits in der Einleitung erwa¨hnt, befindet sich im Alpenraum eines der dichtesten
Wetterstationsnetze auf der gesamten Welt. Nach Frei und Scha¨r (1998) sind im gesam-
ten Alpenraum mehr als 6000 Wetterstationen im Einsatz.
Die hier betrachtete Region erstreckt sich vom Bodensee im Westen bis zum Salz-
kammergut im Osten und in Nord-Su¨drichtung von Unterfranken bis an den Tiroler Al-
penhauptkamm. Das Gebiet wird durch die Landesgrenzen eingeschra¨nkt und beinhaltet
alle Stationen des DWD im Freistaat Bayern, sowie die Stationen der ZAMG und des
HZB in den o¨sterreichischen Bundesla¨ndern Vorarlberg, Tirol und Salzburg. Die Fla¨che
des gesamten Gebiets umfasst mehr als 90.000 km2, wobei jedoch der Schwerpunkt der Un-
tersuchung auf die Alpen und das no¨rdlich angrenzende Alpenvorland bis Mu¨nchen fa¨llt.
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Auf Grund der sehr stark gegliederten Topographie reicht die Spanne der Meeresho¨he der
Stationen von der tiefsten Stelle des Freistaates Bayern in Kahl am Main (110 m) bis auf
den 3105 m hohen Sonnblick in den Hohen Tauern.
In diesem umfangreichen Datensatz sind Wetterwerte von mehr als 1200 Stationen
enthalten, die jedoch u¨ber sehr unterschiedlich lange Zeitreihen verfu¨gen. Bei den baye-
rischen Stationen gehen die Datenreihen teilweise zuru¨ck bis in das Jahr 1949, sind je-
doch nur in den wenigsten Fa¨llen bis heute lu¨ckenlos. In O¨sterreich umfasst der Datensatz
hauptsa¨chlich die Jahre ab 1990, im Falle der teilautomatischen Wetterstationen (TAWES)
teilweise auch erst ab Mitte der 90er Jahre. Auf Grund der unterschiedlich langen Daten-
reihen und der sehr großen Datenlu¨cken vor 1990 wird der analysierte Zeitraum auf die
zehn Jahre zwischen dem 1.1.1991 und dem 31.12.2000 eingeschra¨nkt. Dadurch entsteht
ein sehr homogener Datensatz, der exakt 1003 Stationen umfasst und durch die Zeitspanne
von 10 Jahren auch klimatologisch relevante Ergebnisse liefern sollte.
Ein weiteres Problem bei der Betrachtung der Datengrundlage sind die unterschied-
lichen Stationstypen. Der gro¨ßte Teil der Wetterstationen sind Niederschlagsstationen,
welche durch einen Beobachter einmal pro Tag (07:00 Ortszeit) abgelesen werden und
somit nur die 24h-Niederschlagssumme liefern. In Bayern sind 491 Stationen diesen Typs
und in O¨sterreich 259 Stationen, also insgesamt 750 Stationen oder knapp 75 % des gesam-
ten Stationsnetzes. Ein weiterer großer Teil besteht aus Klimastationen, welche dreimal
ta¨glich abgelesen werden und neben dem Niederschlag die wichtigsten meteorologischen
Parameter wie Luftdruck, Temperatur und Wind messen. Zu diesem Stationstyp za¨hlen im
betrachteten Datensatz 137 Stationen in Bayern und 61 Stationen in O¨sterreich, zusam-
men also 198 Stationen oder knapp 20 % des gesamten Datenumfangs. Die Ablesungszeiten
sind dabei zwischen O¨sterreich und Deutschland verschieden. In Deutschland wurden im
betrachteten Zeitraum die Werte zu den Mannheimer Stunden um 07:30, 14:30 und 21:30
MEZ (Mitteleuropa¨ische Zeit = UTC + 1h) abgelesen. Eine Umstellung auf die Synopzei-
ten (12, 18, 00 und 06 UTC) erfolgte erst im Jahr 2001. In O¨sterreich wurde zum 1.1.1971
eine Umstellung der Beobachtungstermine von den Mannheimer Stunden auf 07:00, 14:00
und 19:00 MOZ (Mittlere Ortszeit) gemacht. Die fehlenden 5 % oder 55 Stationen sind
Synopstationen, die stu¨ndliche bzw. 10-minu¨tige (bei automatisierten Stationen) Werte
der meisten meteorologischen Gro¨ßen liefern. Der Niederschlag wird hierbei bei den auto-
matischen Stationen als Stundensumme und bei den Stationen mit Beobachtern als Summe
u¨ber 6 Stunden (12, 18, 00 und 06 UTC) ausgegeben. Zu den o¨sterreichischen Synopsta-
tionen ist hinzuzufu¨gen, dass im Laufe der 90er Jahre eine komplette Automatisierung der
Stationen durchgefu¨hrt wurde, wodurch bei einigen Stationen nicht die gesamten 10 Jahre
zur Verfu¨gung stehen. Abschließend ist zum Datensatz noch zu erwa¨hnen, dass die Werte
bereits durch die A¨mter (DWD, ZAMG, HZB) auf ihre Richtigkeit u¨berpru¨ft worden sind
und deshalb keine ausfu¨hrliche Qualita¨tskontrolle mehr notwendig ist. In den nachfolgend
erkla¨rten Programmen zur Datenumwandlung sind jedoch kurze Abfragen vorhanden, die
Fehlwerte und etwaige Messfehler aus der Analyse herausnehmen.
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3.1.2 Datenumwandlung
Das Hauptaugenmerk der vorliegenden Arbeit liegt in einer klimatologischen Nieder-
schlagsanalyse, wodurch natu¨rlich der Niederschlag als meteorologische Messgro¨ße in den
Mittelpunkt gestellt wird. Hierbei ist es wichtig, dass die Niederschlagswerte der einzelnen
Stationen direkt miteinander vergleichbar sind. Wie bereits zuvor erwa¨hnt, besteht der
Datensatz jedoch aus unterschiedlichen Stationstypen mit verschiedenen Ablesungstermi-
nen. Daher ist eine Vereinheitlichung der Niederschlagssummen auf ein 6h-Zeitintervall
von No¨ten. Auf Grund der Beobachtungstermine bieten sich die Zeitpunkte 12, 18, 00
und 06 UTC an. Die Niederschlagssumme des jeweiligen Wertes bezieht sich dabei immer
auf die Summe des Niederschlags der vergangenen 6 Stunden. Im Falle des 12 UTC Wer-
tes wird der akkumulierte Niederschlag also im Zeitraum zwischen 06:00 UTC und 12:00
UTC angegeben. Zur Einfu¨hrung von einheitlichen Niederschlagsintervallen mu¨ssen also
die Beobachtungswerte der Klima- und Niederschlagsstationen auf 6h-Summen umgerech-
net werden, wa¨hrend die Werte der Synopstationen mehr oder weniger direkt u¨bernommen
werden ko¨nnen.
Im Falle der o¨sterreichischen TAWES-Stationen, welche ja Stundensummen liefern,
muss noch eine 6h-Niederschlagssumme gebildet werden. Dabei muss beachtet werden,
dass die Zeit im Datensatz in MOZ angegeben ist und folglich bei der Umwandlung in
UTC eine Verschiebung von einer Stunde auftritt. Die Abweichungen zwischen MOZ und
MEZ (bis zu 15 Minuten, je nach geographischer La¨nge) werden dabei vernachla¨ssigt.
Bei den deutschen Synopstationen ist keine Umrechnung no¨tig, da diese bereits zu den
Zeitpunkten 12, 18, 00 und 06 UTC 6h-Niederschlagssummen liefern.
Bei den o¨sterreichischen Klimastationen ko¨nnen auf Grund der Ablesungszeiten die
12h-Summe des Morgentermins (= 06 UTC) und eine 12h-Summe des Abendtermins (=
18 UTC), welche durch eine Aufsummierung des Mittags- und des Abendniederschlagwer-
tes berechnet wird, herangezogen werden. Im Falle der deutschen Klimastationen und bei
den gesamten Niederschlagsstationen ko¨nnen nur die 24h-Niederschlagssummen verwendet
werden. Die deutschen Klimastationen werden wegen der verschiedenen Beobachtungster-
mine bei der Umwandlung also genauso behandelt wie Niederschlagsstationen.
In einem ersten Schritt werden nun die 24h-Niederschlagssummen der o¨sterreichischen
Niederschlagsstationen mit Hilfe aller Synopstationen und der o¨sterreichischen Klimasta-
tionen in 12h-Summen umgewandelt. Dies geschieht mit Hilfe einer Gauss’schen Abstands-
gewichtung, wobei alle Stationen in der Umgebung, die bereits eine 12h-Auflo¨sung haben,
in die Berechnung miteinbezogen werden. Das Verfahren beruht also auf der Annahme,
dass die zeitliche Entwicklung des Niederschlagverlaufs, welche durch die besser aufgelo¨sten
Synop- und o¨sterreichischen Klimastationen beobachtet wird, auch fu¨r die umliegenden
Niederschlagsstationen gilt. Gleichung 3.1 beschreibt den Gauss’schen Gewichtungsfaktor,
welcher durch den Abstand di,j zwischen den Stationen bestimmt wird. Der Index i steht
dabei fu¨r eine Niederschlagsstation und der Index j fu¨r eine Synop- bzw. o¨sterreichische
Klimastation, r wird auf 20 km gesetzt. Befindet sich eine Synop- bzw. o¨sterreichische
Klimastation weiter als 100 Kilometer von der Niederschlagsstation entfernt, wird der
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Mit Hilfe dieses Gewichtungsfaktors ko¨nnen jetzt die jeweiligen 12h-Summen P1 und
P2 (siehe Gleichung 3.2) der o¨sterreichischen Niederschlagsstationen bestimmt werden.
Wird in einem speziellen Fall nur an der umzuwandelnden Station Niederschlag registriert,
nicht jedoch bei den umliegenden Stationen, wird die 24h-Niederschlagssumme Pi einfach
gleichma¨ßig auf die 12h-Intervalle aufgeteilt. Dies wird dadurch gerechtfertigt, dass dieser



















Die Werte p1j und p2j beschreiben dabei die 12h-Niederschlagssummen der Synop-
bzw. o¨sterreichischen Klimastationen. Das Ergebnis sind also nun 12h-Summen fu¨r die
o¨sterreichischen Niederschlagsstationen.
In einem na¨chsten Schritt wird dasselbe Verfahren fu¨r die Aufteilung der 12h-Summen
in 6h-Summen angewendet. Dabei werden die Werte der o¨sterreichischen Klima- und Nie-
derschlagsstationen mit Hilfe der bereits 6h-aufgelo¨sten Synopstationen umgewandelt.
Bei den deutschen Klima- und Niederschlagsstationen erfolgt, wegen der verschie-
denen Ablesungstermine, eine direkte Aufspaltung der 24h-Niederschlagssummen in 6h-
Intervalle mit Hilfe aller Synopstationen. Das Verfahren bleibt aber im Wesentlichen das-
selbe wie bei den o¨sterreichischen Stationen. Die Ungenauigkeit die durch die Nichtberu¨ck-
sichtigung der 12h-Summen der Klimastationen entsteht ha¨lt sich in Grenzen, da das
Synopstationsnetz in Deutschland viel dichter ist als in O¨sterreich.
Das Ergebnis dieser Aufteilung ist also, dass fu¨r jede der zur Verfu¨gung stehen-
den 1003 Stationen im gesamten Zeitintervall zwischen 1991 und 2000 pro Tag vier 6h-
Niederschlagssummen vorhanden sind und somit die Werte der Stationen direkt mitein-
ander vergleichbar sind. Diese Methodik der Aufspaltung wurde eingehend getestet und
die Validierungsergebnisse sind sehr zufriedenstellend. Zur U¨berpru¨fung der Ergebnisse
werden zum Beispiel deutsche Synopstationen, welche bereits u¨ber die beno¨tigten 6h-
Niederschlagssummen verfu¨gen, zu Kontrollzwecken als Niederschlagsstationen behandelt.
Es wird also die Tagessumme der Synopstation verwendet, um diese dann mit Hilfe der
oben erkla¨rten Aufspaltungsprozedur in vier Teilsummen aufzuteilen. Das Ergebnis der
Aufspaltung kann jetzt direkt mit den wahren Werten verglichen werden. In Abbildung
3.1 sind die Validierungsergebnisse fu¨r die Synopstationen Garmisch (a) und Mu¨nchen (b)
dargestellt. Auf der Abszisse ist dabei immer der berechnete und auf der Ordinate der
gemessene Niederschlag aufgetragen. Bei ganzzahligen Niederschlagsmengen kann man ei-
ne linienartige Struktur bei den gemessenen Niederschlagsmengen erkennen, welche sich
bereits in den Rohdaten der Synopstationen wiederfindet und nicht plausibel erkla¨rt wer-
den kann. Die Punkte in Abbildung 3.1 streuen nur sehr wenig um eine Gerade von 45◦,
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welche eine optimale U¨bereinstimmung bedeuten wu¨rde. Der Korrelationskoeffizient liegt
bei beiden Stationen u¨ber 90 %, ha¨ngt im Allgemeinen jedoch von der Stationsdichte in
der betreffenden Region ab. Natu¨rlich ist die Abweichung zwischen berechneten und ge-
messenen Werten umso gro¨ßer, je weiter die na¨chsten Synopstationen, die zur Aufspaltung
herangezogen werden, entfernt sind. Der Korrelationskoeffizient ist generell ho¨her als 85 %,
was zeigt, dass die Methode sehr zuverla¨ssig ist und die gesplitteten Niederschlagssummen
fu¨r die weitere Untersuchung ohne weiteres verwendet werden ko¨nnen.






































































Abbildung 3.1: Vergleich zwischen den berechneten und gemessenen 6h-Niederschlagssummen
fu¨r die Synop-Stationen Garmisch (a) und Mu¨nchen (b).
Bei den Synop- und Klimastationen wird fu¨r die weitere klimatologische Analyse
zusa¨tzlich zum Niederschlag auch noch die Temperatur beno¨tigt. Bei dieser Messgro¨ße
wird das einheitliche Messintervall von 6 Stunden ebenfalls eingehalten. Da es jedoch
sinnvoll ist, die Temperaturwerte innerhalb eines 6h-Niederschlagsintervalls zu verwenden,
muss die Temperatur der Klimastationen noch umgewandelt werden. Die entsprechenden
Werte werden dabei einfach aus einem arithmetischen Mittel der zur Verfu¨gung stehen-
den Ablesetermine gebildet. Diese Methode ist zwar ungenau, jedoch soll die Temperatur
der Stationen auch nur zur Einteilung der Niederschlagsintervalle in die 3 Klassen der
Schneefallgrenze dienen, wozu die vorhandene Genauigkeit vollkommen ausreicht. Bei den
Synopstationen, welche ja stu¨ndliche Temperaturwerte liefern, ist keine Umrechnung not-
wendig. Hier wird einfach der zentrale Wert des 6h-Intervalls (15, 21, 03, 09 UTC) zur
Berechnung der Schneefallgrenze herangezogen.
Der gesamte Datensatz wird zur besseren Weiterverarbeitung noch soweit aufgeteilt,
dass pro Tag eine separate Datei entsteht. Diese Datei entha¨lt jetzt die Niederschlagswerte
und die vorhandenen Temperaturen aller Stationen.
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3.2 Daten aus der MM5-Klimamodus-Simulation
Der zweite große Teil des Datenmaterials fu¨r diese klimatologische Untersuchung besteht
aus Simulationen mit einem numerischen Modell, welche von A. Pfeiffer vom Meteo-
rologischen Institut der LMU Mu¨nchen im Zuge des GLOWA-Projektes durchgefu¨hrt
wurden. Beim verwendeten Modell handelt es sich um das Penn State-National Center
for Atmospheric Research mesoscale model MM5 (Grell et al., 1995). Dieses Modell
lo¨st die nicht-hydrostatischen Bewegungsgleichungen in einem gela¨ndefolgenden Sigma-
Koordinatensystem. Die Simulation wurde im Klimamodus gerechnet und umfasst, den
Beobachtungsdaten entsprechend, die Jahre von 1991 bis 2000. Der Begriff Klimamodus
bezeichnet dabei eine kontinuierliche Simulation u¨ber den gesamten Zeitraum. Das Integra-
tionsgebiet umfasst eine Fla¨che von 3000 × 3500 km, welche u¨ber den Westalpen zentriert
ist. Dabei wird nur mit einem einzigen Modellgebiet und einem Gitterpunktabstand von 45
km gerechnet. Angetrieben wird das Modell durch ERA-40 Reanalysedaten vom ECMWF
(European Centre for Medium-Range Weather Forecast). Bis auf ein 1500 × 1500 km
großes, u¨ber den Alpen zentriertes Gebiet, wird ein kontinuierliches ”Analyse-Nudging”
verwendet (Stauffer and Seaman, 1990). Dadurch bleibt die simulierte Entwicklung der
meteorologischen Felder na¨her an der tatsa¨chlichen. Des weiteren erreicht man dadurch
ein moderates Downscaling des ERA-40 Datensatzes und die Beeinflussung des großska-
ligen Stro¨mungsmusters durch die Topographie der Alpen wird verbessert. Dies ist auch
der Hauptgrund fu¨r die nochmalige Prozessierung der ERA-40 Reanalysedaten durch das
MM5. Die wichtigsten Physik-Parameterisierungen, die im Modelllauf verwendet werden,
sind ein gemischtes (Eis und Wasser) Wolken-Mikrophysik-Schema (Reisner et al., 1998),
ein modernes Konvektionsschema (Kain, 2004) und ein Land-Oberfla¨chenschema (Chen
and Dudhia, 2001), welches mit dem ETA-PBL-Schema (Janjic, 1990) gekoppelt ist. Des
weiteren wird auf ein echt horizontales Diffusionschema (Za¨ngl, 2002b) zuru¨ckgegriffen.
Dies hat einen sehr gu¨nstigen Einfluss auf die Niederschlagsfelder u¨ber den Alpen, da ein
unphysikalischer Vertikaltransport von Feuchte vermieden wird. Die Simulationen wurden
umfangreich optimiert und validiert und zeigen eine sehr hohe U¨bereinstimmung mit der
tatsa¨chlichen Klimatologie.
Der Modelloutput der numerischen Simulation beinhaltet 3h-Werte von Temperatur,
Windgeschwindigkeit und -richtung, Luftdruck und Mischungsverha¨ltnis an allen 5451
Gitterpunkten des Modellgebiets. Das Hauptaugenmerk liegt auf einem u¨ber den Alpen
zentriertem Gebiet von 5 × 5 Gitterpunkten mit einem Abstand zwischen den einzelnen
Gitterpunkten von 45 km. Des weiteren werden die potentielle und a¨quivalentpotenti-
elle Temperatur, die Vorticity sowie das u¨ber die gesamte Luftmasse integrierte CAPE
(convective available potential energy) im Postprocessing diagnostisch berechnet. In der
Vertikalen umfasst die Simulation 29 σ-Fla¨chen. Im Postprocessing wurden 3 gela¨ndefol-
gende Fla¨chen in Bodenna¨he, sowie die Druckfla¨chen in einer Ho¨he von 900, 850, 775, 700,
600, 500, 400 und 300 hPa generiert. Zusa¨tzlich werden vom Modell noch der skalige und
der konvektive Niederschlag ausgegeben.
Um von den 3h-Modelldaten auf die entsprechenden 6h-Niederschlagsintervalle der
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Beobachtungsdaten zu gelangen, bedarf es noch einer Umwandlung der Modellwerte. Hier-
zu wird einfach ein gewichtetes Mittel von drei Zeitpunkten der Modelldaten berechnet.
Zum Beispiel wird dem 12 UTC Niederschlagswert aus den Beobachtungsdaten, der ja
dem Zeitintervall zwischen 06 und 12 UTC entspricht, ein Modellwert zugeordnet, der
zu 25 % aus dem 06 UTC Wert, zu 50 % aus dem 09 UTC und zu 25 % aus dem 12
UTC Wert besteht. Nach dieser Umrechnung ko¨nnen also jedem 6h-Niederschlagswert die
verschiedenen meteorologischen Gro¨ßen aus der Simulation zugeordnet werden.
Zusa¨tzlich wird noch eine ra¨umliche Mittelung u¨ber die der jeweiligen Analyseregion
(siehe Kapitel 4) am na¨chsten liegenden Gitterpunkte durchgefu¨hrt. Dabei wird immer
u¨ber 6 Gitterpunkte gemittelt, um gelegentliche Gitterpunktseffekte von den bodennahen
Modellfla¨chen zu minimieren (z.B. beim CAPE). In der freien Atmospha¨re bringt eine
Mittelung u¨ber 6 Gitterpunkte kaum eine A¨nderung, da die Advektionsskala von synopti-
schen Sto¨rungen innerhalb eines 6h-Intervalls normalerweise viel gro¨ßer ist als die Fla¨che,
die 6 Gitterpunkte aufspannen. Eine ra¨umliche Mittelung von Werten ist jedoch nicht bei
allen meteorologischen Gro¨ßen von Vorteil. So wird zum Beispiel bei der Windrichtung
auf eine Mittelung u¨ber verschiedene Gitterpunkte verzichtet und immer nur der na¨chste
Gitterpunkt verwendet. Der Grund hierfu¨r liegt darin, dass bei der nachfolgenden Eintei-
lung der Niederschlagsintervalle in verschiedene Klassen unter anderem die A¨nderung der
Windrichtung innerhalb eines 6h-Intervalls betrachtet wird. Durch eine ra¨umliche Mit-
telung ko¨nnte diese Winddrehung jedoch abgeschwa¨cht werden. Im Fall der Feuchtigkeit
wird nur u¨ber 3 Gitterpunkte im Alpenvorland gemittelt, da fu¨r die Analyse von Feuch-
teprofilen in der Atmospha¨re eine von der alpinen Topographie unbeeinflusste Stro¨mung
betrachtet werden sollte.
3.3 Klassifizierung von Niederschlagsintervallen
Die durch die Aufspaltung in 6h-Intervalle berechneten Niederschlagswerte jeder beliebigen
Station sollen jetzt mit Hilfe der mit dem MM5 berechneten Umgebungsparameter einem
bestimmten Niederschlagstyp zugeordnet werden. Dabei werden Niederschlagsintervalle
mit a¨hnlichen synoptischen Umgebungsbedingungen in Niederschlagsklassen zusammen-
gefasst. Die 4 Niederschlagsklassen sind:
1. Kaltfront (inklusive konvektivem Niederschlag bei Frontdurchgang)
2. Warmfront
3. Konvektiver Niederschlag (vor allem pra¨frontale Konvektion und Luftmassenkonvek-
tion)
4. sonstige Niederschlagsereignisse, Rest (hauptsa¨chlich frontru¨ckseitiger Stau und
quasi-stationa¨re Fronten)
Damit ein Niederschlagsereignis als Kalt- bzw. Warmfront klassifiziert wird, mu¨ssen
bestimmte Bedingungen zutreffen. Die folgenden Kriterien mu¨ssen dabei alle erfu¨llt sein
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und gelten sowohl fu¨r die Kalt- als auch fu¨r die Warmfront, wobei bei der Temperatura¨nde-
rung das Vorzeichen natu¨rlich verschieden ist. Die Werte beziehen sich dabei immer auf
das Mittel u¨ber die 6 na¨chstgelegenen MM5 Gitterpunkte:
1. Die Windgeschwindigkeit in 700 hPa muss gro¨ßer als 5 m s−1 sein.
2. Der simulierte explizite Niederschlag muss im aktuellen, vorigen oder folgenden 6h-
Intervall gro¨ßer als 0,1 mm sein.
3. Die a¨quivalentpotentielle Temperatur θe muss sich innerhalb von 6 Stunden um
mindestens 0,5 K a¨ndern und im selben Zeitraum muss eine zyklonale Winddrehung
von mindestens 10◦ vorhanden sein.
4. Alternativ zum vorigen Kriterium (3) genu¨gt bei einer θe-A¨nderung von mehr als
1,0 K in 6h eine zyklonale Winddrehung von 5◦.
Um etwaige Zeitverschiebungen zwischen dem Frontdurchgang im Modell und in der
Wirklichkeit zu beru¨cksichtigen, werden die θe- und die Winddrehungskriterien zusa¨tz-
lich fu¨r die benachbarten 6h-Intervalle berechnet. Die Betrachtung des vorigen bzw.
nachfolgenden Intervalls kommt jedoch erst dann zum Tragen, wenn das aktuelle 6h-
Niederschlagsintervall ansonsten als Rest klassifiziert werden wu¨rde.
Des weiteren wird ein Niederschlagsintervall als konvektiv bezeichnet, wenn minde-
stens eines der folgenden Kriterien erfu¨llt ist:
1. Der simulierte konvektive Modellniederschlag ist gro¨ßer als der explizite.
2. Die verfu¨gbare potentielle Energie (CAPE) ist gro¨ßer als 100 m2s−2 im Winter (Ok-
tober - Ma¨rz) bzw. 150 m2s−2 im Sommer (April - September).
3. Die normierte Standardabweichung σ˜ der beobachteten Niederschla¨ge der 10 na¨chst-
gelegenen Stationen ist gro¨ßer als 1 und der explizite Modellniederschlag dabei klei-
ner als 0,5 mm/6h, sowie CAPE gro¨ßer als 50 m2s−2 im Sommer bzw. 25 m2s−2 im
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wobei Pi den 6h-Niederschlagswert der Station i und P den mittleren 6h-
Niederschlagswert aller 10 umliegenden Stationen bedeutet. σ˜ kann maximal den
Wert 3 erreichen, na¨mlich dann, wenn nur eine der Stationen Niederschlag regi-
striert.
Die Kriterien (2) und (3) wurden eingefu¨hrt, damit von der Simulation nicht erfasste
bzw. am falschen Ort berechnete konvektive Ereignisse trotzdem als konvektiv klassifiziert
werden ko¨nnen. Dies wird vor allem durch das Standardabweichungskriterium erreicht, da
die ra¨umliche Variabilita¨t der Niederschlagsmengen bei konvektiven Ereignissen besonders
hoch ist.
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In manchen Fa¨llen kann es vorkommen, dass ein Niederschlagsintervall sowohl die
Kriterien fu¨r Kalt- bzw. Warmfront als auch jene fu¨r die Konvektionsklasse erfu¨llt. Dabei
wird immer die frontale Klasse (Warm- bzw. Kaltfront) bevorzugt. Dadurch wird der kon-
vektive Niederschlagstyp ausschließlich auf Luftmassengewitter und auf pra¨frontale Kon-
vektion beschra¨nkt. In Kaltfronten eingebettete konvektive Zellen werden hingegen zu den
frontalen Niederschla¨gen geza¨hlt. In einem Test wurden die Pra¨ferenzen gea¨ndert, womit
also die konvektive Klasse bevorzugt wird. Dies hatte jedoch einen geringeren Informati-
onsgehalt zur Folge, da sommerliche Kaltfrontdurchga¨nge u¨berwiegend mit eingelagerter
Konvektion verbunden sind.
Die Klasse Rest ergibt sich folglich aus allen 6h-Niederschlagsintervallen, die nicht
einem der vorher genannten Typen zugeordnet werden ko¨nnen.
Die eben aufgeza¨hlten Kriterien wurden eingehend untersucht und getestet. So wur-
den zum Beispiel verschiedene Schwellwerte fu¨r die Klasseneinteilung verwendet und die
Auswirkung auf die klimatologischen Anteile der einzelnen Klassen analysiert und mit der
Literatur verglichen. An Hand von einzelnen Niederschlagsereignissen wurden die Ergeb-
nisse auch mit Hilfe von Wetterkarten verifiziert. Im Fall der konvektiven Klasse wurde
die Einteilung auch mit den Beobachtermeldungen der Synopstationen verglichen. Auf
Grund der Verschlu¨sselung im Synop-Code konnten also Schauer und Gewitter erkannt
und somit die Klassifizierungsergebnisse u¨berpru¨ft werden. So wurden zum Beispiel fu¨r
die Synop-Station Mu¨nchen ca. 85 % aller als konvektiv klassifizierten Fa¨lle auch durch
die Beobachtermeldungen als Schauer bzw. Gewitter erkannt. Auch ein Vergleich in die
andere Richtung fu¨hrte zu einer hohen U¨bereinstimmung von fast 90 %. Leider sind durch
die Automatisierung der o¨sterreichischen Synopstationen die direkten Beobachtermeldun-
gen nur fu¨r die deutschen Stationen erha¨ltlich. Eine weitere Untersuchung hat gezeigt,
dass in den meisten konvektiven Fa¨llen mindestens 2 der geforderten Kriterien gleichzeitig
erfu¨llt werden. So wu¨rde zum Beispiel ein Weglassen des Standardabweichungskriteriums
die Anzahl der konvektiv klassifizierten Ereignisse nur um etwa 3 % senken.
In einem weiteren Schritt werden die 6h-Niederschlagsintervalle jetzt noch auf Grund
der Windrichtung in 700 hPa unterteilt, um die Beziehung zwischen Windrichtung, Nie-
derschlagstyp und Niederschlagsmenge zu untersuchen. Dabei werden 36 Windsektoren
mit jeweils 10◦ Intervallbreite definiert, wobei zum Beispiel der 0◦ Windsektor alle Nie-






Durch die im vorigen Kapitel beschriebene Bearbeitung der Datensa¨tze und der Einteilung
der Niederschla¨ge in Klassen ko¨nnen nun klimatologische Unterschiede zwischen verschie-
denen Stationen bzw. Regionen analysiert werden.
In einem ersten Abschnitt erfolgt die Untersuchung des klimatologischen Nieder-
schlagsgradienten zwischen dem Alpenvorland und dem no¨rdlichen Alpenrand. Es wer-
den die Anteile der einzelnen Niederschlagstypen in Abha¨ngigkeit der Windrichtung fu¨r
3 Regionen im Alpenvorland und 3 Regionen am Alpennordrand berechnet, um daraus
die klimatologische Bedeutung der verschiedenen niederschlagsversta¨rkenden Mechanis-
men am Niederschlagsgradienten zu den Alpen zu untersuchen.
Im zweiten Abschnitt wird dieselbe Analyse fu¨r die klimatologischen Unterschiede
zwischen dem Nordalpengebiet und den inneralpinen Regionen durchgefu¨hrt. Auch hierfu¨r
werden die Ergebnisse mehrerer Regionen miteinander verglichen, um daraus dann die
Niederschlagsabnahme in Richtung Alpenhauptkamm zu untersuchen.
Im letzten Teil dieses Kapitels erfolgt eine Untersuchung, ob es einen direkten Zu-
sammenhang zwischen Meeresho¨he und Niederschlagsklimatologie gibt. Dazu werden kli-
matologische Niederschlagsdifferenzen zwischen Berg- und Talstationen an Hand von 4
Stationspaaren untersucht. Die Stationspaare zeichnen sich durch eine kurze horizontale
Distanz, jedoch eine erhebliche Differenz in ihrer Meeresho¨he aus. Durch die Auswahl der
Stationen in unterschiedlichen Klimaregionen der Alpen wird auch auf regionale Beson-
derheiten na¨her eingegangen. Fu¨r das Stationspaar Zugspitze/Garmisch in den Nordalpen
wird zusa¨tzlich noch die Abha¨ngigkeit der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen von verschie-
denen meteorologischen Parametern wie Windgeschwindigkeit und -richtung, sowie der
Dicke der mit Feuchtigkeit gesa¨ttigten Luftschicht in der stromaufwa¨rtigen Atmospha¨re
untersucht.
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4.1 Niederschlagsgradient zwischen dem Alpenvorland und
den Nordalpen
Das Hauptaugenmerk in diesem Kapitel liegt in einer Quantifizierung der klimatologi-
schen Bedeutung der einzelnen orographischen Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen fu¨r
den Niederschlagsgradienten zwischen dem bayerischen Alpenvorland und dem Nordal-
penraum. Zu Beginn erfolgt eine kurze Beschreibung der Auswahl der Stationen und der
Berechnung von Regionenmitteln. Anschließend wird ein U¨berblick u¨ber die Niederschlags-
klimatologie der einzelnen Regionen gegeben, um dann die Unterschiede zwischen Alpen-
vorland und Alpenrand zu untersuchen.
4.1.1 Auswahl der Regionen
Aus der Literatur (z.B. Fliri, 1975; Frei und Scha¨r, 1998) ist allgemein bekannt, dass es
zwischen dem bayerischen Alpenvorland und den Nordalpen zu einer starken Zunahme des
mittleren Jahresniederschlags kommt. So wurden zum Beispiel in Mu¨nchen (530 m) imMit-
tel der Jahre 1991 - 2000 950 mm Niederschlag gemessen, wa¨hrend im ca. 80 km su¨dwest-
lich davon am no¨rdlichen Alpenrand gelegenen Garmisch (720 m) im selben Zeitraum 1435
mm registriert wurden. Um die Gru¨nde fu¨r diese deutliche klimatologische Niederschlags-
zunahme zu analysieren, werden je 3 Regionen im Alpenvorland und 3 am no¨rdlichen
Alpenrand betrachtet. Jede Region besteht dabei aus 10 nahe beieinanderliegenden Sta-
tionen mit einer a¨hnlichen Niederschlagsklimatologie (Jahresniederschlag, Jahresgang des
Niederschlags). Durch die Mittelung u¨ber mehrere Stationen wird der Effekt von kleins-
kaligen topographischen Besonderheiten reduziert. Bei der Auswahl der Regionen muss
auch darauf geachtet werden, dass die Regionen im Alpenvorland einen genu¨gend großen
Abstand zum no¨rdlichen Alpenrand haben, damit die Beeinflussung durch die ansteigende
Topographie nicht zu groß ist. Die 3 Analyseregionen werden dabei so gewa¨hlt, dass von
Westen nach Osten der gesamte bayerische Alpenvorlandsraum mehr oder weniger abge-
deckt ist. In Abbildung 4.1 sind die betrachteten Regionen (auf einer MM5 Topographie)
dargestellt. Die Regionen wurden von Westen nach Osten durchnummeriert, wobei die
Abku¨rzungen V fu¨r Alpenvorland und N fu¨r die Nordalpen stehen.
Die Alpenvorlandsregionen umfassen dabei die Zentrumsstationen Memmingen (V1),
Mu¨nchen (V2) und Mu¨hldorf am Inn (V3). Die dazugeho¨rigen Regionen in den Nordalpen
sind um die Orte Oberstdorf (N1), Garmisch (N2) und Ko¨ssen (N3) zentriert. Der Schwer-
punkt der folgenden klimatologischen Untersuchung liegt auf dem Niederschlagsgradienten
zwischen den Regionen N2 und V2, also zwischen Garmisch und Mu¨nchen.
Die Einteilung der 6h-Niederschlagsintervalle nach Niederschlagstyp und Windrich-
tung erfolgt, wie bereits erwa¨hnt, mit Hilfe der meteorologischen Umgebungsparameter
aus der Klimamodus-Simulation mit dem MM5. Dabei wird immer u¨ber 6 Modellgitter-
punkte gemittelt. Zum Zweck der Vergleichbarkeit werden in dieser Analyse sowohl bei
den Regionen am Alpennordrand als auch bei den zugeho¨rigen Regionen im Alpenvorland
immer dieselben zentralen 6 Gitterpunkte verwendet. Dadurch werden die Niederschlagsin-





Abbildung 4.1: Die 6 fu¨r die Untersuchung ausgewa¨hlten Regionen. Jede Region besteht aus
10 Stationen, welche durch Punkte dargestellt sind. Die Topographie ist in Absta¨nden von 200 m
abgebildet. Zusa¨tzlich gibt es alle 400 m eine A¨nderung der Grauskala, wobei Gebiete unterhalb
von 800 m weiß gekennzeichnet sind.
tervalle in den beiden Regionen jeweils gleich klassifiziert. Kleinere Abweichungen kann es
ho¨chstens bei der konvektiven Klasse geben, da das Standardabweichungskriterium durch
die Stationswerte und nicht durch die Werte der MM5 Gitterpunkte bestimmt wird. Um
jahreszeitliche Unterschiede feststellen zu ko¨nnen, wird die Untersuchung zusa¨tzlich noch
getrennt fu¨r das Winter- (Oktober - Ma¨rz) und Sommerhalbjahr (April - September)
durchgefu¨hrt.
4.1.2 Niederschlagsklimatologie der Regionen N2 (Garmisch) und V2
(Mu¨nchen)
In Abbildung 4.2 ist die klimatologische Verteilung der Niederschlagssumme in Abha¨ngig-
keit vom Niederschlagstyp und von der Windrichtung in 700 hPa fu¨r die Regionen N2
(Abb. 4.2a) und V2 (Abb. 4.2b) dargestellt. Zusa¨tzlich ist die relative klimatologische
Ha¨ufigkeit der Windrichtung fu¨r alle Intervalle (durchgezogene Linie) bzw. fu¨r Nieder-
schlagsintervalle (strichlierte Linie) eingezeichnet. Diese Linien beziehen sich dabei auf die
Werte eines zentralen Gitterpunkts zwischen den beiden Regionen, wodurch die Linien in
Abbildung 4.2a und 4.2b vom Verlauf her natu¨rlich identisch sind. Damit das Maximum
der Ha¨ufigkeitsverteilung der Windrichtung ungefa¨hr dem maximalen Niederschlagswert
entspricht, wurde die Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.2b skaliert. Durch diese Ska-
lierung kommt die Niederschlagseffektivita¨t besser zur Geltung. Als Niederschlagsintervall
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wird in dieser Auswertung jedes 6h-Intervall eingestuft, in dem der u¨ber die 10 Stationen
gemittelte Niederschlag entweder in Region N2 oder in Region V2 gro¨ßer als 0,1 mm ist.
Durch diese Definition sind in etwa 45% der gesamten 6h-Intervalle als Niederschlagsinter-
valle klassifiziert. Diese Zahl mag sehr hoch erscheinen, ist aber durch die Definition be-
dingt. Es reicht zum Beispiel aus, wenn an einer der 20 Stationen mehr als 1,0 mm Nieder-
schlag in 6h fa¨llt. Betrachtet man die durchgezogene Linie, also die relative Ha¨ufigkeit der
einzelnen Windrichtungen, so erkennt man ein der geographischen Breite entsprechendes,
ausgepra¨gtes Maximum bei Westwind. So herrscht in 700 hPa zum Beispiel mit einer Wahr-
scheinlichkeit von 50% eine Windrichtung zwischen 240◦ und 310◦, wobei das Maximum
bei 260◦ liegt. In Bezug auf die Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie) fa¨llt auf, dass
das Maximum im Vergleich zu den gesamten Intervallen etwas in Richtung Nordwesten
verschoben ist. Vergleicht man die zwei Linien direkt miteinander, erha¨lt man eine Aussa-
ge u¨ber die relative Niederschlagsha¨ufigkeit. Hier erkennt man einen deutlich reduzierten
Anteil der Niederschlagsintervalle bei Windrichtungen mit einer su¨dlichen oder o¨stlichen
Komponente. Die verringerte Niederschlagsha¨ufigkeit bei su¨dlichen Anstro¨mungen ha¨ngt
mit Leeeffekten an den Alpen zusammen, wa¨hrend bei einer o¨stlichen Anstro¨mung der
kontinentale Ursprung der Luft zu einer reduzierten Niederschlagsha¨ufigkeit fu¨hrt. Die
Aufteilung der Niederschlagssummen (Balken) folgt in etwa der Ha¨ufigkeitsfunktion der
Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie), was darauf schließen la¨sst, dass der mittlere
Niederschlag pro 6h-Zeitintervall nicht sehr stark von der Windrichtung abha¨ngig ist.
Betrachtet man die Verteilung der Niederschlagssummen in Abha¨ngigkeit der Wind-
richtung fu¨r die Region N2 in Abbildung 4.2a, erkennt man auch hier ein ausgepra¨gtes
Maximum im Bereich zwischen 240◦ und 310◦. Die Werte in diesem Bereich erreichen
teilweise u¨ber 100 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor. Ausgehend von diesem breiten Ma-
ximum nehmen die Werte zu su¨dlichen Windrichtungen hin viel sta¨rker ab als in Richtung
Norden. Dies ha¨ngt nicht nur mit der Asymmetrie in der zuvor beschriebenen Windrich-
tungsverteilung zusammen, sondern auch mit einem deutlichen Einfluss der orographi-
schen Niederschlagsversta¨rkung an den Alpen bei no¨rdlicher Anstro¨mung. Die Aufteilung
des Niederschlags in die einzelnen Niederschlagstypen bringt den Kaltfrontniederschlag
als bedeutendsten Niederschlagstyp hervor. In diese Klasse fallen ca. 45% des gesamten
Jahresniederschlags in dieser Region. Konvektive Niederschla¨ge (schwarze Balken) treten
hauptsa¨chlich bei su¨dwestlicher Anstro¨mung auf und haben ebenfalls einen sehr großen
Anteil am Jahresniederschlag (ca. 35%). Die Klassen Rest und Warmfront spielen klima-
tologisch gesehen hingegen eine eher unbedeutende Rolle. Der Anteil der einzelnen Nieder-
schlagstypen am Gesamtniederschlag ha¨ngt jedoch sehr stark von der Windrichtung ab.
Der Anteil der konvektiven Niederschla¨ge nimmt mit einer A¨nderung der Windrichtung
von Su¨d nach Nord stetig ab, wa¨hrend der Anteil der unklassifizierten Fa¨lle stark zu-
nimmt. Dies kann durch die zunehmende Bedeutung der postfrontalen Staulagen (als Rest
klassifiziert) mit einer sta¨rker werdenden no¨rdlichen Komponente erkla¨rt werden. Kalt-
frontniederschla¨ge (weiße Balken) kommen sowohl bei westlichen als auch bei no¨rdlichen
Windrichtungen sehr ha¨ufig vor.
Abbildung 4.2b zeigt dieselbe Analyse fu¨r die Region V2, welche aus 10 Stationen
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Region N2 − Niederschlagssumme





































Region V2 − Niederschlagssumme


































Region N2 − Niederschlagssumme (Sommer)


































Region V2 − Niederschlagssumme (Sommer)


































Region N2 − Niederschlagssumme (Winter)


































Region V2 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.2: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nieder-
schlagtyps fu¨r die Regionen N2 (a) und V2 (b) (siehe Abbildung 4.1 fu¨r die Lage der Regionen).
Die mittleren und unteren Bilder zeigen dieselbe Analyse getrennt fu¨r das Sommer- (April - Sep-
tember) und Winterhalbjahr (Oktober - Ma¨rz). Die Kurven beschreiben die relative Verteilung der
700-hPa-Windrichtung bezogen auf alle 6h-Intervalle (durchgezogene Linie) und bezogen nur auf
Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie).
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im Umkreis der Stadt Mu¨nchen besteht. Auf dem ersten Blick fallen die im Vergleich zu
Region N2 wesentlich geringeren Niederschlagssummen u¨ber das gesamte Windrichtungs-
spektrum auf. Dies wird auch durch den mittleren Jahresniederschlag besta¨tigt, welcher
in der Alpenvorlandregion V2 bei ca. 1000 mm pro Jahr liegt, wa¨hrend er in der Region
N2 mehr als 1500 mm erreicht. Beide Werte gelten fu¨r den betrachteten Zeitraum zwi-
schen 1991 und 2000. Neben den geringeren Werten ist die Verteilung in Abbildung 4.2b
aber auch wesentlich schmaler. Das Maximum wird in dieser Region bei Windrichtungen
zwischen 270◦ und 280◦ mit ca. 90 mm pro Jahr und 10◦-Windintervall erreicht. Vergli-
chen mit der Region N2 ist vor allem der viel sta¨rkere Abfall der Niederschlagssumme in
Richtung Norden augenscheinlich. Dies ist auf das Fehlen des niederschlagsversta¨rkenden
Einflusses der Alpen zuru¨ckzufu¨hren, welcher bei einer Anstro¨mung normal zu den Nordal-
pen am sta¨rksten ist. Der Anteil des konvektiven Niederschlags ist a¨hnlich wie in Region
N2 bei su¨dwestlichen Richtungen am gro¨ßten, wobei in Region V2 das Maximum etwas
weiter in Richtung Su¨den verschoben ist. Auffallend ist, dass bei no¨rdlichen Richtungen
der Kaltfrontanteil wesentlich kleiner ist als in der Nordalpenregion N2, was wiederum auf
die fehlende orographische Niederschlagsversta¨rkung zuru¨ckgefu¨hrt werden kann. Betrach-
tet man die Niederschlagseffizienz, also das Verha¨ltnis zwischen den Niederschlagssummen
und der Ha¨ufigkeitsverteilung der Windrichtung bei Niederschlag, fallen die sehr hohen
Werte bei westlichen Richtungen auf. Sie u¨bersteigen die Werte der umliegenden Windrich-
tungen deutlich. Dies ist nicht der Fall in Region N2, wo die ho¨chste Niederschlagseffizienz
bei no¨rdlichen Windrichtungen erreicht wird.
Um jahreszeitliche Unterschiede in der Niederschlagsklimatologie zwischen dem Al-
penvorland und den Nordalpen zu untersuchen, wird dieselbe Analyse nun fu¨r das Winter-
und Sommerhalbjahr getrennt durchgefu¨hrt. Fu¨r das Sommerhalbjahr (April - September)
ergibt sich fu¨r die Region N2 eine deutliche Verschiebung des Niederschlagmaximums in
Richtung Su¨dwesten (Abb. 4.2c). Dies ist vor allem auf den großen Anteil des konvektiven
Niederschlags im Sommer zuru¨ckzufu¨hren. Bei einer Windrichtung von 260◦ werden in die-
ser Region im Mittel fast 80 mm pro Jahr gemessen, wovon 50% auf nicht-frontale Konvek-
tion fallen. Der Großteil des restlichen Niederschlags bei diesen Windrichtungen stammt
von Kaltfronten. In diesem Zusammenhang sei erwa¨hnt, dass ca. 70% der als Kaltfront
klassifizierten Niederschla¨ge bei su¨dwestlichen Richtungen auch die konvektiven Kriterien
erfu¨llen. Dies zeigt die große klimatologische Bedeutung von Konvektion, ausgelo¨st durch
das Herannahen einer Kaltfront. Fu¨r Windrichtungen zwischen West und Nordwest macht
der Kaltfrontniederschlag den gro¨ßten Anteil aus. Gleichzeitig sinkt auch die Prozentzahl
der Kaltfrontfa¨lle, welche auch das Konvektionskriterium erfu¨llen. Der Warmfrontanteil
ist im Sommer nahezu vernachla¨ssigbar, was mit einer sehr weit im Norden verlaufenden
Frontalzone zusammenha¨ngt. Auch die unklassifizierten Fa¨lle leisten keinen großen Beitrag
zum Sommerniederschlag, wobei jedoch deren Anteil mit zunehmender Nordkomponente
des Windes immer gro¨ßer wird.
Vergleicht man die Region N2 mit der Region V2 (Abb. 4.2d), ist der gro¨ßte Unter-
schied bei su¨dwestlichen und westlichen Windrichtungen erkennbar. Diese Windrichtungen
werden durch Kaltfront- und konvektive Niederschla¨ge dominiert und zeigen wesentlich
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ho¨here Summen in der Nordalpenregion N2. Dies kann damit erkla¨rt werden, dass sich
konvektive Zellen und Gewitter prima¨r u¨ber den Alpen bilden und dann mit der su¨dwest-
lichen Ho¨henstro¨mung in Richtung Alpenvorland advehiert werden. Bei dieser Bewegung
von den Alpen weg schwa¨chen sie sich tendenziell ab, was zu reduzierten Niederschlags-
summen in der Vorlandregion V2 fu¨hrt. Dies trifft sowohl bei pra¨frontaler Konvektion
(schwarze Balken) als auch bei Konvektion direkt an der Kaltfront (weiße Balken) zu.
Durch das verringerte Maximum bei su¨dwestlicher Anstro¨mung ist die Verteilung in Ab-
bildung 4.2d auch viel flacher als in Region N2. Windrichtungen zwischen 0◦ und 200◦ sind
in Region V2 im Sommer sehr selten und es fa¨llt bei solchen Anstro¨mungen auch kaum
nennenswerter Niederschlag. Betrachtet man die relative Verteilung der Windrichtungen,
zeigt sich eine schma¨lere Spitze als fu¨r das gesamte Jahr. Die ha¨ufigste Windrichtung im
Sommer ist Su¨dwest bis West. Auffallend ist die große A¨hnlichkeit zwischen der Vertei-
lung bei allen 6h-Intervallen (durchgezogene Linie) und jener bei Niederschlagsintervallen
(strichlierte Linie). Dies bedeutet, dass der Anteil der Niederschlagsintervalle bzw. die Nie-
derschlagswahrscheinlichkeit im Sommer bei allen Windrichtungen nahezu identisch ist.
Insbesondere gibt es auch keine verminderte Niederschlagsta¨tigkeit bei o¨stlichen Wetterla-
gen wie in Abbildung 4.2a,b. Dies ha¨ngt wahrscheinlich damit zusammen, dass sich unter
einem schwach zyklonalen Einfluss Konvektion auch bei o¨stlicher Anstro¨mung ausbilden
kann. Vergleicht man die Linien mit der Verteilung der Niederschlagssummen, fa¨llt die
hohe Niederschlagseffizienz bei su¨dwestlicher Anstro¨mung in Region N2 auf. Der mittlere
6h-Niederschlag ist also bei su¨dwestlicher Anstro¨mung deutlich ho¨her als bei nordwestli-
cher Anstro¨mung. Dies ha¨ngt wieder mit der bereits zuvor erwa¨hnten erho¨hten konvektiven
Aktivita¨t des Alpengebiets bei su¨dwestlicher Anstro¨mung zusammen. Wegen des großen
Abstands zu den Alpen ist die Niederschlagseffizienz im Alpenvorland bei solchen Wetter-
lagen wesentlich geringer (Abb. 4.2d).
Ein ga¨nzlich anderes Bild erscheint, wenn man sich die Niederschlagsverha¨ltnisse fu¨r
das Winterhalbjahr in den Abbildungen 4.2e,f anschaut. In Region N2 ist das Nieder-
schlagsmaximum eindeutig in Richtung Nordwesten verschoben. Der klimatologisch gro¨ßte
Anteil des Winterniederschlags fa¨llt in dieser Region bei Windrichtungen zwischen 270◦
und 320◦. Hier werden Werte bis u¨ber 50 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor erreicht. Dies
zeigt den starken Einfluss der orographischen Niederschlagsversta¨rkung bei no¨rdlichen
Windrichtungen. Der Hauptteil dieses Niederschlags fa¨llt dabei auf die Kaltfrontklasse,
mit gut 50%. Aber auch die Klasse Rest, dominiert durch frontru¨ckseitige Staulagen,
ist bei solchen Windrichtungen sehr stark vertreten. Der Warmfrontanteil ist zwar rela-
tiv klein, verglichen mit dem Sommerhalbjahr aber doch bedeutend. Im Gegensatz zum
Sommerhalbjahr ist im Winter der konvektive Niederschlag nahezu vernachla¨ssigbar. Dies
ha¨ngt mit der sehr schwachen solaren Einstrahlung, der Schneebedeckung und der oft
stabilen Schichtung im Winter zusammen.
Betrachtet man die Niederschlagsverha¨ltnisse in Abbildung 4.2f, welche die Abha¨ngig-
keit des Winterniederschlags von der Windrichtung in Region V2 darstellt, erkennt man
deutliche Unterschiede zur Region N2. Das Maximum tritt hier bei einer exakten Westan-
stro¨mung von 270◦ auf, wa¨hrend bei den umliegenden Windrichtungen deutlich weniger
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Niederschlag fa¨llt. Im Vergleich zum Nordalpenraum gibt es also eine Verschiebung des Ma-
ximums von Nordwesten in Richtung Westen. Den gro¨ßten Anteil am Winterniederschlag
macht auch im Voralpenraum der Kaltfrontniederschlag aus. Aber auch die unklassifizier-
ten Niederschla¨ge sind vor allem bei westlichen und nordwestlichen Anstro¨mungen stark
vertreten. Warmfronten und vor allem konvektive Niederschla¨ge sind im Winter kaum
relevant. Beim Vergleich zwischen den Abbildungen 4.2e und 4.2f fallen neben dem ver-
schobenen Maximum auch die wesentlich geringeren Niederschlagssummen bei no¨rdlicher
Anstro¨mung in Region V2 auf. Dies ist wiederum im Fehlen der orographischen Nieder-
schlagsversta¨rkung an den Alpen begru¨ndet. Sieht man sich die Verteilung der Windrich-
tungen bei Niederschla¨gen an (strichlierte Linie), so erkennt man auch einen deutlichen
Unterschied zwischen Winter- und Sommerhalbjahr. Das Maximum der Niederschlagsin-
tervalle ist im Winter deutlich in Richtung Nordwesten verschoben. Aber auch die durch-
gezogene Kurve, also die Windrichtungsverteilung, zeigt eine viel breitere Verteilung als
im Sommerhalbjahr. Wa¨hrend im Sommer hauptsa¨chlich Westwinde auftreten, kommen
im Winter Windrichtungen zwischen Su¨dwest und Nord sehr ha¨ufig vor. Vergleicht man
die zwei Linien miteinander, erha¨lt man die Niederschlagswahrscheinlichkeit in den ein-
zelnen Windsektoren. Wa¨hrend im Sommerhalbjahr die Niederschlagswahrscheinlichkeit
fu¨r alle Windrichtungen nahezu gleich ist, kommt es im Winter hauptsa¨chlich bei west-
lichen und no¨rdlichen Windrichtungen zu Niederschla¨gen. Im Gegensatz dazu tritt bei
o¨stlichen und su¨dlichen Winden im Winter nahezu kein Niederschlag auf. In Region N2
folgt die strichlierte Kurve im Winter mehr oder weniger den Niederschlagssummen. Dies
bedeutet, dass die Niederschlagseffizienz nicht sehr stark von der Windrichtung abha¨ngig
ist. In der Voralpenregion V2 ergibt sich hingegen bei westlicher Anstro¨mung eine viel
ho¨here Niederschlagseffizienz als bei no¨rdlichen Richtungen. Als Folge davon ist bei ei-
ner Anstro¨mung von exakt 270◦ der mittlere Niederschlag pro 6h-Intervall in Region V2
deutlich ho¨her als in Region N2. Dieser Punkt wird in der nun folgenden Analyse der
Niederschlagsdifferenzen zwischen den beiden Regionen noch na¨her erla¨utert.
4.1.3 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N2 (Garmisch) und
V2 (Mu¨nchen)
Einige Unterschiede in der Niederschlagsklimatologie zwischen dem Alpenvorland und dem
Nordalpenraum wurden bereits in der vorigen Analyse der Niederschlagsklimatologien die-
ser Regionen kurz angefu¨hrt. Um die klimatologischen Unterschiede na¨her zu untersuchen,
bietet es sich an, die 6h-Niederschlagswerte der Regionen voneinander abzuziehen. Um vor-
wiegend positive Werte zu erreichen, werden nun alle Niederschlagswerte der Region V2
von denen der Region N2 subtrahiert. Die daraus folgenden Differenzen werden wieder-
um in Abha¨ngigkeit von Windrichtung und Niederschlagstyp klassifiziert und dargestellt.
Das Ergebnis ist in Abbildung 4.3 dargestellt und zwar getrennt fu¨r das Sommer- (a) und
Winterhalbjahr (b).
Betrachtet man die Differenzen in Abbildung 4.3a, so erkennt man fast ausschließlich
positive Werte, was bedeutet, dass in der Nordalpenregion N2 im Sommer in fast allen
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Windsektoren mehr Niederschlag fa¨llt als im Alpenvorland (V2). Die gro¨ßten Differenzen
findet man bei su¨dwestlicher Anstro¨mung. Bei einer Windrichtung von 250◦ fa¨llt im Som-
merhalbjahr in Region N2 zum Beispiel um 30 mm mehr Niederschlag als in Region V2.
Der gro¨ßte Teil dieser Differenz fa¨llt auf als konvektiv klassifizierte Niederschla¨ge und auf
Kaltfronten, wobei beru¨cksichtigt werden sollte, dass 70% der bei Su¨dwestwind als Kalt-
front klassifizierten Niederschla¨ge auch die Kriterien fu¨r die konvektive Klasse erfu¨llen
wu¨rden. Gema¨ß der in Kapitel 3.3 beschriebenen Einteilung sind diese Niederschla¨ge als
frontale Konvektion zu interpretieren. Die Ursache fu¨r die starke Abnahme der konvek-
tiven Niederschla¨ge in Richtung Alpenvorland liegt, wie bereits erwa¨hnt, in der hohen
konvektiven Aktivita¨t des Alpenraums. Bedingt durch die erho¨hte Heizfla¨che der Alpen
und durch das verringerte Luftvolumen in den schmalen Gebirgsta¨lern kommt es u¨ber den
Alpen zu einer versta¨rkten Aufheizung der Luft. Der dadurch entstehende hydrostatische
Druckgradient zwischen den Alpenta¨lern und dem Alpenvorland fu¨hrt zu einer taleinwa¨rts
gerichteten Stro¨mung. Durch diese als ”Alpines-Pumpen” (Lugauer undWinkler, 2005)
bezeichnete Luftstro¨mung kommt es ha¨ufig zu einer Konvergenz mit der großskaligen An-
stro¨mung aus su¨dwestlichen Richtungen. Folglich bilden sich u¨ber den Alpen vermehrt
konvektive Zellen unter der Voraussetzung, dass die Schichtung nicht zu stabil ist. Aber
auch auf kleineren Skalen (einzelne Berge) kann durch die erho¨hte solare Einstrahlung an
den Ha¨ngen eine Zirkulation ausgelo¨st werden, die unter gewissen Voraussetzungen zur
Bildung von konvektiven Zellen und Gewittern fu¨hrt. Die gu¨nstigsten synoptischen Bedin-
gungen fu¨r Konvektion im Alpenraum treten in Verbindung mit su¨dwestlicher Anstro¨mung
auf. Bei dieser Wetterlage bilden sich u¨ber den Alpen vemehrt konvektive Zellen welche
mit der Ho¨henstro¨mung auch ins Alpenvorland advehiert werden. Dabei schwa¨chen sie sich
aber zusehends ab, da der thermische Antrieb im Alpenvorland geringer ist. In Abbildung
4.3a sieht man außerdem, dass der Nordalpenbereich auch bei westlicher bis nordwestlicher
Anstro¨mung in Summe im Sommer deutlich mehr Niederschlag abbekommt als das Alpen-
vorland. Hierbei handelt es sich hauptsa¨chlich um Kaltfrontniederschla¨ge, aber auch kon-
vektive Niederschla¨ge spielen dabei im Sommer eine wesentliche Rolle. Warmfronten und
unklassifizierte Fa¨lle leisten insgesamt einen sehr kleinen Beitrag zum Niederschlagsu¨ber-
schuss am Alpennordrand im Sommerhalbjahr. Bei o¨stlichen und su¨dlichen Windrichtun-
gen ist kaum ein Unterschied zwischen den zwei Regionen auszumachen, bedingt durch
die allgemein sehr geringe Niederschlagsta¨tigkeit bei solchen Anstro¨mungsrichtungen. In
einzelnen Windrichtungssektoren (z.B. 70◦) treten minimale negative Niederschlagsdiffe-
renzen auf. Diese sehr geringen Werte (< 5 mm pro Jahr) beruhen ho¨chstwahrscheinlich
auf einzelnen Ereignissen welche jedoch statistisch nicht signifikant sind.
Ein vo¨llig verschiedenes Bild zeigt sich im Winterhalbjahr, wie man in Abbildung 4.3b
sehen kann. Konvektive Niederschla¨ge sind nun vernachla¨ssigbar, und der Hauptanteil der
Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N2 und V2 fa¨llt auf Kaltfronten und unklas-
sifizierte Fa¨lle. Der gro¨ßte U¨berschuss an Niederschlag in den Nordalpen kann bei einer
Anstro¨mung zwischen 290◦ und 20◦ gefunden werden. Das Maximum tritt bei nordwestli-
chen Winden von 310◦ auf, wo im Mittel u¨ber das Winterhalbjahr in der Region Garmisch
(N2) um 30 mm mehr Niederschlag fa¨llt als im Raum Mu¨nchen (V2). Dominiert wird
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Abbildung 4.3: Akkumulierte Niederschlagsdifferenzen (mm/Jahr) zwischen den Regionen N2
und V2 als Funktion der Windrichtung und des Niederschlagtyps. Die Nettodifferenzen sind in
den Bildern a und b fu¨r das Winter- und Sommerhalbjahr dargestellt. Um Kompensationseffekte
sichtbar zu machen, zeigen die unteren beiden Reihen die akkumulierten Niederschlagsdifferenzen
getrennt fu¨r N(N2) > N(V2) und N(N2) < N(V2) fu¨r das Winter- (c,d) und Sommerhalbjahr (e,f).
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diese Differenz von Kaltfrontniederschla¨gen, aber auch Warmfronten und unklassifizierte
Fa¨lle haben einen wesentlichen Anteil daran. In die letztere Klasse fa¨llt nicht nur der oft
tagelang anhaltende Stau an der Alpennordseite, sondern auch quasi-stationa¨re Fronten
zwischen einem herannahenden Hochdruckgebiet im Westen und einem Tiefdruckgebiet
im Osten. Durch die langsame Verlagerungsgeschwindigkeit dieser Fronten werden sie als
Rest klassifiziert, da sowohl das Temperatur- als auch das Windrichtungsa¨nderungskri-
terium nicht erfu¨llt wird. Die gro¨ßten relativen Differenzen (Vergleich zwischen Differenz
und Niederschlagssumme in den Abbildungen 4.2e,f), erha¨lt man bei einer Windrichtung
zwischen 340◦ und 20◦, also bei einer Anstro¨mung mit starker Nordkomponente. In diesem
Bereich erha¨lt die Region N2 mehr als doppelt soviel Niederschlag wie das angrenzende
Alpenvorland. Dies verdeutlicht, dass die orographisch bedingte Hebung an den Nordal-
pen der dominierende Prozess der Niederschlagsversta¨rkung fu¨r das Winterhalbjahr ist.
Dieser Prozess ist erwartungsgema¨ß am effektivsten, wenn die Anstro¨mung in 700 hPa
nahezu normal zum Alpenkamm verla¨uft. Rein no¨rdliche Anstro¨mungen sind jedoch kli-
matologisch gesehen viel seltener als nordwestliche Anstro¨mungen, wodurch das absolute
Maximum der Niederschlagsdifferenz bei Nordwestwind zu finden ist. Ein weiterer inter-
essanter Punkt ist, dass die relative Niederschlagsversta¨rkung im Windrichtungsbereich
zwischen 310◦ und 10◦ fu¨r Kaltfrontniederschla¨ge sta¨rker ist als im Fall von unklassifi-
zierten Niederschlagsereignissen. In Abbildung 4.3b sind des weiteren die stark negativen
Differenzen bei Windrichtungen von 270◦ und 280◦ auffallend, wa¨hrend es bei allen ande-
ren Windrichtungen ein deutliches Plus an Niederschlag im Nordalpenbereich, bzw. kaum
Niederschlagdifferenzen (su¨dliche bis o¨stliche Anstro¨mung) gibt. Bei exakt westlicher An-
stro¨mung erha¨lt die Region V2 jedoch bis zu 17 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor mehr
Niederschlag als der Nordalpenbereich (Region N2). Dies gilt vor allem fu¨r Kaltfront-
niederschla¨ge. Eine mo¨gliche Erkla¨rung fu¨r diese Besonderheit liegt im ziemlich zonalen
Verlauf der Nordalpen in Region N2.
Im Fall von Kaltfronten, welche sich parallel zu den Alpen, also in exakt westlicher
Richtung bewegen, kommt es in der Region N2 zu Leeeffekten von stromaufwa¨rts gelegenen
Bergen der Nordalpen. Wa¨hrenddessen erfasst das Niederschlagsgebiet das Alpenvorland
rund um die Region V2 vollkommen und ohne nennenswerte Abschwa¨chung. Mit dieser
Erkla¨rung la¨sst sich auch die sehr geringe Breite des negativen Niederschlagsmaximums in
Abbildung 4.3b erkla¨ren. Sobald die Windrichtung eine etwas sta¨rkere Su¨dkomponente (<
260◦) erfa¨hrt, betreffen diese Leeeffekte auch die Alpenvorlandregion V2. Dreht der Wind
mehr auf Nord (> 290◦), kommt wiederum die niederschlagsversta¨rkende Wirkung der
ansteigenden Topographie in den Nordalpen zum Tragen, und die Niederschlagsdifferenz
wird sofort positiv. Eine weitere Ursache fu¨r das Niederschlagsdefizit in der Region N2
bei exakt westlicher Anstro¨mung mag auch in einer zeitlichen Verzo¨gerung des Kaltfront-
durchgangs liegen. Bei einer sehr langsam ziehenden Frontalzone erreicht die Kaltfront die
Region N2 etwas verzo¨gert. Dies kann dazu fu¨hren, dass der Kaltfrontniederschlag in der
Region N2 in ein spa¨teres 6h-Intervall fa¨llt als in der Region V2. Durch diese Verzo¨ge-
rung kann es vorkommen, dass die Windrichtung am zentralen Gitterpunkt in 700 hPa
bereits weiter in Richtung Nord gedreht hat und somit der Niederschlag in Region N2
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Abbildung 4.4: Gemittelte Felder des Bodendrucks (durchgezogene Linien, Konturintervall 2
hPa) und des 700-hPa-Geopotentials (strichlierte Linien, Konturintervall 20 gpm). Die Topographie
ist durch die Schattierung mit einer Grauskalena¨nderung alle 400 m wiedergegeben. Die Mittelung
erfolgte u¨ber die 15 bedeutendsten Fa¨lle mit exakt westlicher Anstro¨mung und mehr Niederschlag
im Alpenvorland (V2) als in den Nordalpen (N2). Die Mittelung wurde mit Hilfe der Ergebnisse
des MM5-Klimamoduslaufs berechnet, welcher in Kapitel 3.2 beschrieben wurde.
einem anderen Windrichtungssektor zugeordnet wird. Um dieses Pha¨nomen na¨her zu un-
tersuchen, werden nun die bedeutendsten Fa¨lle im Zeitraum zwischen 1991 und 2000, wel-
che zu einer negativen Niederschlagsdifferenz bei exakt westlicher Anstro¨mung beitragen,
analysiert. Dazu werden die wichtigsten meteorologischen Umgebungsparameter fu¨r die 15
6h-Intervalle mit der gro¨ßten negativen Niederschlagsdifferenz miteinander verglichen, und
anschließend wird eine gemittelte Wetterlage erstellt. Dabei stellt sich heraus, dass sowohl
quasi-stationa¨re Fronten (zusammenha¨ngende 6h-Intervalle mit negativer Niederschlags-
differenz) als auch sehr langsam ziehende Fronten zum negativen Niederschlagsgradienten
zu den Alpen hin beitragen. Das Ergebnis dieser zusammengesetzten Wetterlage ist in
Abbildung 4.4 dargestellt. Sie zeigt das gemittelte Feld des Bodendrucks und des 700-
hPa-Geopotentials, berechnet mit den Ergebnissen aus der Klimamodus-Simulation mit
dem MM5. Die Wetterlage ist gekennzeichnet durch einen stark ausgepra¨gten breiten Trog
u¨ber Nord- und Zentraleuropa, wodurch sich der Alpenraum in einer starken Stro¨mung
aus exakt westlicher Richtung befindet. Diese westliche Anstro¨mung ist natu¨rlich darauf
zuru¨ckzufu¨hren, dass nur Fa¨lle mit einer exakten Westanstro¨mung in 700 hPa in diese
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Analyse einfließen. Das Bodendruckfeld zeigt aber, dass in Bodenna¨he eine westliche bis
nordwestliche Stro¨mung dominiert. Diese zyklonale Windscherung zwischen dem Boden
und 700 hPa la¨sst auf Kaltluftadvektion im Alpenraum schließen. Eine Analyse des Tem-
peraturfeldes zeigt einen dazu passenden starken meridionalen Temperaturgradienten mit
einem Maximum etwas no¨rdlich der Alpen.
Die zuvor gezeigten Abbildungen mo¨gen zwar einen guten Eindruck u¨ber die klima-
tologischen Niederschlagsdifferenzen zwischen dem Alpenvorland und dem Alpennordrand
geben, doch kommt es bei der Aufsummierung der Niederschlagsdifferenzen oft zu einer
starken Kompensation zwischen positiven und negativen Werten. Um diesen Effekt zu ver-
deutlichen, sind in den Abbildungen 4.3c-f die Bruttodifferenzen zwischen den Regionen N2
und V2 dargestellt. Dabei handelt es sich einerseits um eine Darstellung aller 6h-Intervalle
mit mehr Niederschlag im Alpenraum als im Alpenvorland (c,e) und andererseits um eine
Aufsummierung aller Fa¨lle mit mehr Niederschlag in Region V2 als in Region N2 (e,f). Die
Differenz dieser zwei Abbildungen liefert wiederum die zuvor gezeigten Netto-Differenzen
(Abb. 4.3a,b). Um den großen jahreszeitlichen Unterschieden gerecht zu werden, sind die
Ergebnisse dieser Auswertung wiederum getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr
dargestellt.
Im Sommer (Abb. 4.3c,d) tritt ein solcher Kompensationseffekt hauptsa¨chlich bei
Windrichtungen zwischen Su¨dwest und Nordwest auf. Dies bedeutet also, dass es bei
solchen Windrichtungen sowohl Fa¨lle gibt mit mehr Niederschlag in Region N2, aber an-
dererseits auch Fa¨lle mit mehr Niederschlag in der Region V2. Der Hauptanteil dieser
Kompensation fa¨llt dabei auf konvektive Niederschla¨ge. Dies ist nicht verwunderlich, ist
doch die ra¨umliche Variabilita¨t bei konvektiven Niederschla¨gen sehr hoch. Gewitter und
Schauer ko¨nnen sich auch direkt u¨ber dem Alpenvorland bilden und mu¨ssen nicht im-
mer aus den Alpen heranadvehiert werden. Eine lokale Auslo¨sung von Gewittern kommt
hauptsa¨chlich vor dem Durchzug einer Kaltfront vor. Klimatologisch gesehen bilden sich
jedoch wesentlich mehr konvektive Zellen u¨ber dem Nordalpenraum, weshalb auch die
Netto-Differenzen in Abbildung 4.3a durchwegs positiv sind. Durch die Aufspaltung der
Niederschla¨ge in 6h-Intervalle kann es aber auch vorkommen, dass ein Gewitter, welches
sich u¨ber den Alpen bildet und mit der Su¨dweststro¨mung ins Alpenvorland bewegt, dort
erst im darauffolgenden 6h-Intervall zu Niederschla¨gen fu¨hrt. Die Werte von bis zu 20 mm
pro Jahr und 10◦-Windsektor bei su¨dwestlicher Anstro¨mung in Abbildung 4.3d ko¨nnen
also auch durch eine solche zeitliche Verschiebung des Niederschlags zustande kommen.
Eine ebenfalls starke Kompensation bei su¨dwestlichen Windrichtungen tritt bei Kaltfront-
niederschla¨gen auf. Dies kann damit erkla¨rt werden, dass die meisten dieser als Frontal-
niederschla¨ge klassifizierten Ereignisse auch die konvektiven Kriterien erfu¨llen und somit
eine hohe ra¨umliche Variabilita¨t aufweisen. Aber auch bei den Kaltfronten kann es durch
eine zeitliche Verschiebung des Niederschlagsbeginns zwischen den beiden Regionen zu ei-
ner Differenz bei einzelnen 6h-Intervallen kommen. Bei no¨rdlichen Windrichtungen ist die
Kompensation geringer, da es kaum Fa¨lle gibt, in denen das Alpenvorland mehr Nieder-
schlag abbekommt als der Nordalpenbereich.
Fu¨r das Winterhalbjahr konzentriert sich der Effekt der Kompensation hauptsa¨chlich
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auf westliche bis nordwestliche Windrichtungen. Bei einer Windrichtung von 300◦ zum
Beispiel gibt es im ja¨hrlichen Durchschnitt auch zahlreiche Fa¨lle, bei denen die Alpen-
vorlandregion niederschlagsma¨ßig bevorzugt wird. Dies kann teilweise wiederum durch
eine zeitliche Verschiebung des Frontdurchgangs erkla¨rt werden. Bei parallel zu den Al-
pen verlaufenden Sto¨rungen (270◦) setzt sich der zuvor angesprochene negative Nieder-
schlagsgradient einerseits zusammen aus Fa¨llen mit mehr Niederschlag im Alpenvorland
(28 mm/Jahr) aber andererseits auch aus Ereignissen mit mehr Niederschlag in den Alpen
(13 mm/Jahr). Dies zeigt, dass nicht jede Kaltfront mit westlicher Stro¨mung in 700 hPa zu
einem Niederschlagsplus im Alpenvorland fu¨hren muss. Sobald die no¨rdliche Komponente
des Windvektors in 700 hPa zunimmt, verschwindet der Kompensationsseffekt fast zur
Ga¨nze. In diesen Fa¨llen kommt es im Alpenvorland meistens nur zu einzelnen Schauern,
wa¨hrend am no¨rdlichen Alpenrand durch die orographische Hebung und den Stau durch-
gehend Niederschlag fa¨llt. Bei o¨stlichen und su¨dlichen Windrichtungen kommt es wegen
der sehr geringen Niederschlagsmengen kaum zu Kompensationseffekten. Durch das Fehlen
von konvektiven Niederschla¨gen im Winter betrifft der gro¨ßte Anteil der Kompensation
die Kaltfrontklasse. Aber auch bei unklassifizierten Fa¨llen kann es sowohl zu positiven als
auch negativen Niederschlagsdifferenzen zwischen den zwei Regionen N2 und V2 kommen.
Warmfronten haben generell einen geringen Anteil am klimatologischen Niederschlag.
4.1.4 Niederschlagsklimatologie der Regionen N1 (Oberstdorf) und V1
(Memmingen)
Um etwaige West-Ost-Gradienten der Niederschlagszunahme zu den Alpen hin zu untersu-
chen, wird nun die Niederschlagsklimatologie von zwei zusa¨tzlichen Paaren von Regionen
analysiert. In diesem Abschnitt wird dabei auf die Niederschlagsklimatologie der zwei Re-
gionen im Westen Bayerns (V1, N1) eingegangen. Die Nordalpenregion besteht aus 10
Stationen im Oberallga¨u, zentriert um Oberstdorf (814 m), wa¨hrend die Stationen der
Voralpenregion ca. 70 km no¨rdlich davon um Memmingen (610 m) lokalisiert sind.
In Abbildung 4.5a ist die Niederschlagsklimatologie der Jahre 1991 - 2000 fu¨r die
Region N1 dargestellt. Betrachtet man die Skaleneinteilung der Ordinate, fallen die sehr
hohen Werte auf, welche jene der zuvor besprochenen Nordalpenregion N2 deutlich u¨ber-
steigen. Ein Blick auf den mittleren Jahresniederschlag zeigt, dass die Region N1 mit
ca. 2000 mm im Jahr um 40% Prozent mehr Niederschlag erha¨lt als die Region N2. Mit
Jahresniederschlagsmengen u¨ber 2000 mm geho¨ren die Stationen um Oberstdorf zu den
niederschlagsreichsten in ganz Deutschland (z.B. Balderschwang 2548 mm). Der Grund
fu¨r die deutlich ho¨heren Niederschlagsmengen als weiter im Osten liegt an der topogra-
phischen Struktur in dieser Region. Wa¨hrend die Region Garmisch (N2) nach Westen
hin durch zahlreiche Berge abgeschirmt ist, befindet sich die Region N1 in einem Ge-
biet, in dem der Alpenbogen einen deutlichen Knick vollzieht. In der Schweiz verla¨uft
der Nordalpenrand von Su¨dwesten nach Nordosten, wa¨hrend o¨stlich der Region N1 der
Nordalpenrand ziemlich genau zonal orientiert ist. Durch diese Richtungsa¨nderung ist die
Region um Oberstdorf nach Westen hin viel offener als z. B. die Region Garmisch. Folglich
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erreichen die Niederschlagsmengen bei Westanstro¨mung in Abbildung 4.5a im Windsektor
von 280◦ fast 190 mm, wa¨hrend in Region N2 mit 90 mm im selben Windsektor nur etwa
die Ha¨lfte gemessen wird (Abb. 4.2a). Bei no¨rdlichen Anstro¨mungen sind die Unterschie-
de zwischen den zwei Nordalpenregionen nicht sehr groß, da bei diesen Windrichtungen
auch in Region N2 eine hohe orographische Niederschlagsversta¨rkung auftritt. Ein weite-
res Merkmal der Verteilung in Abbildung 4.5a ist das relativ schmale Maximum um 280◦.
Sowohl nach Norden als auch nach Su¨den hin nehmen die Niederschlagswerte deutlich
ab. Bei o¨stlichen und su¨dlichen Windrichtungen ist wegen Fo¨hneffekten bzw. dem kon-
tinentalen Ursprung der Luftmasse kaum Niederschlag zu erwarten. Den Grund fu¨r die
Abnahme der Niederschlagsmenge vom Maximum in Richtung Norden liefert die klima-
tologische Verteilung der Windrichtungen in Region N1 (gestrichelte Linie). Diese wurde
wiederum aus einem zentralen Gitterpunkt zwischen den Regionen N1 und V1 berechnet
und zeigt ein ausgepra¨gtes Maximum der Niederschlagsintervalle bei 270◦. Fu¨r westli-
che und nordwestliche Anstro¨mungen ist auch die Niederschlagswahrscheinlichkeit recht
hoch, was durch vergleichsweise ho¨here Werte der strichlierten gegenu¨ber der durchgezo-
genen Linie bei solchen Windrichtungen angezeigt wird. Vergleicht man die strichlierte
Linie mit den Niederschlagsmengen, erkennt man eine hohe A¨hnlichkeit zwischen diesen
beiden Verteilungen. Dies bedeutet wiederum, dass der mittlere 6h-Niederschlag kaum
von der Windrichtung abha¨ngig ist. Bei der Aufteilung des Gesamtniederschlags in die
einzelnen Niederschlagsklassen zeigen sich keine wesentlichen Unterschiede zur bevor be-
sprochenen Region N2. Auch in der Region N1 ist der Großteil des Niederschlags durch
Kaltfronten bedingt, wobei durch die spezielle Topographie Kaltfronten aus Westen bzw.
Nordwesten klimatologisch am meisten Niederschlag bringen. Bei den konvektiven Nie-
derschla¨gen befindet sich auch hier das Maximum bei Su¨dwestanstro¨mung von etwa 260◦.
Die Werte von teilweise u¨ber 40 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor deuten auf eine hohe
konvektive Aktivita¨t im Oberallga¨u hin, welche bereits durchWeixlederer (1939) sowie
Lugauer und Winkler (2005) erkannt wurde. Die Klasse Rest, also Stauniederschla¨ge
und quasi-stationa¨re Fronten, leistet hauptsa¨chlich bei nordwestlicher Anstro¨mung einen
bedeutenden Beitrag zum Gesamtniederschlag, wa¨hrend der Warmfrontniederschlag u¨ber
alle Windrichtungen kaum ins Gewicht fa¨llt.
In Abbildung 4.5b ist dieselbe Analyse fu¨r die Voralpenregion V1 dargestellt. Auf-
fallend sind hier die bei allen Richtungen geringeren Niederschlagsmengen im Vergleich
zur Nordalpenregion N1. Besonders bei westlichen und nordwestlichen Windrichtungen
erha¨lt die 70 km no¨rdlich der Alpen gelegene Region N1 nur etwas mehr als die Ha¨lfte
des Niederschlags der Nordalpen. Dies ha¨ngt hauptsa¨chlich mit der orographischen Nie-
derschlagsversta¨rkung an den Alpen zusammen, die in diesem Windrichtungsbereich am
sta¨rksten ist. Insgesamt ist die Verteilung in Region V1 ziemlich breit und weist, bedingt
durch den hohen konvektiven Anteil, auch bei su¨dwestlichen Anstro¨mungen noch rela-
tiv hohe Werte auf. Der gro¨ßte Anteil des Gesamtniederschlags (fast 50%) fa¨llt in dieser
Region auf Kaltfrontniederschla¨ge, aber auch konvektive Ereignisse sind von großer Bedeu-
tung. Vergleicht man die Region V1 mit der weiter o¨stlich gelegenen Region V2, erkennt
man vor allem im Bereich zwischen 260◦ und 300◦ ein deutliches Niederschlagsplus in
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Region V1 − Niederschlagssumme
































Region N1 − Niederschlagssumme (Sommer)
































Region V1 − Niederschlagssumme (Sommer)
































Region N1 − Niederschlagssumme (Winter)
































Region V1 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.5: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nieder-
schlagtyps fu¨r die Regionen N1 (a) und V1 (b) (siehe Abbildung 4.1 fu¨r die Lage der Regionen). Die
mittleren und unteren Bilder zeigen dieselbe Analyse fu¨r das Sommerhalbjahr (April - September)
und fu¨r das Winterhalbjahr (Oktober - Ma¨rz). Die Kurven beschreiben die relative Verteilung der
700-hPa-Windrichtung bezogen auf alle 6h-Intervalle (durchgezogene Linie) und bezogen nur auf
Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie).
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Region V1. Der Grund dafu¨r liegt in der Na¨he zu den Alpen und der damit verbunde-
nen ansteigenden Topographie des Alpenvorlandes sowohl in Richtung Su¨den als auch in
Richtung Osten. Diese leichte orographische Hebung reicht aus, um die Niederschla¨ge aus
nordwestlicher Richtung zu versta¨rken. Dieser Effekt schla¨gt sich auch im mittleren Jah-
resniederschlag nieder, der in Region V1 durchschnittlich 1100 mm und in Region V2 1000
mm betra¨gt. Bei no¨rdlichen und su¨dwestlichen Windrichtungen zeigen sich kaum Unter-
schiede in der Niederschlagsverteilung zwischen den zwei Alpenvorlandsregionen. Die Li-
nien der Windrichtungsverteilung in Abbildung 4.5b wurden der Niederschlagsverteilung
angepasst, um die Niederschlagseffizienz besser zu erkennen. Dabei zeigt sich, dass der
mittlere 6h-Niederschlag in Region V1 bei su¨dwestlichen und westlichen Windrichtungen
deutlich ho¨her ist als bei Nordwestwind. Dies kann auf den hohen Anteil an konvektiven
Niederschla¨gen bei su¨dwestlicher Anstro¨mung zuru¨ckgefu¨hrt werden, welche sich durch
hohe Niederschlagsintensita¨ten auszeichnen.
Um jahreszeitliche Schwankungen darzustellen, sind in den folgenden Abbildungen
4.5c-f wiederum die klimatologischen Niederschlagswerte in Abha¨ngigkeit von Windrich-
tung und Niederschlagsklasse getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr dargestellt.
Fu¨r die Nordalpenregion N1 erkennt man in Abbildung 4.5c eine Verschiebung des Maxi-
mums in Richtung Su¨dwesten im Vergleich zum gesamten Jahr in Abbildung 4.5a. Dies
ha¨ngt mit der hohen Bedeutung der konvektiven Niederschla¨ge im Sommerhalbjahr zusam-
men, welche bei einer Anstro¨mung von 260◦ am sta¨rksten ist. Nimmt jedoch die su¨dliche
Komponente weiter zu (< 220◦) fu¨hrt dies zu einer deutlichen Reduzierung der Nieder-
schlagsmengen durch Leeeffekte. Bei Nordwestwind in 700 hPa wird mit ca. 50 mm pro
Jahr wesentlich weniger Niederschlag gemessen als bei reinem Westwind, was auf die ver-
minderte klimatologische Ha¨ufigkeit von Nordwestwind zuru¨ckzufu¨hren ist. Ein Vergleich
zwischen der Windrichtungsverteilung und der Niederschlagsverteilung zeigt, dass die Nie-
derschlagseffizienz im Sommer im Bereich zwischen 210◦ und 0◦ bis auf kleine Schwan-
kungen beinahe u¨berall gleich hoch ist. Die zwei Linien der Windrichtungsverteilung in
Abbildung 4.5c verlaufen sehr a¨hnlich, was auf eine von der Windrichtung unabha¨ngi-
ge Niederschlagswahrscheinlichkeit hindeutet. Der gro¨ßte Anteil der Sommerniederschla¨ge
in Region N1 fa¨llt auf Kaltfronten und konvektive Niederschla¨ge. An dieser Stelle sollte
wiederum betont werden, dass ein Großteil (ca. 65%) der Kaltfrontniederschla¨ge in Ver-
bindung mit westlichen Windrichtungen auch als konvektiv klassifiziert werden ko¨nnten.
Der Vergleich mit der Niederschlagsverteilung in Region V1 (Abb. 4.5d) zeigt wieder-
um die deutlich geringeren Niederschlagsmengen im Alpenvorland. Nicht nur bei nordwest-
lichen und westlichen Windrichtungen (fehlende orographische Niederschlagsversta¨rkung),
sondern auch bei su¨dwestlicher Anstro¨mung erha¨lt das Alpenvorland tendenziell weni-
ger Niederschlag als der Nordalpenraum. Auch in dieser Region kann dies mit einem
langsamen Abschwa¨chen der u¨ber den Alpen gebildeten und ins Alpenvorland ziehenden
Gewitterzellen erkla¨rt werden. Der hohe konvektive Anteil und die damit verbundenen
hohen Niederschlagsraten bei su¨dwestlicher Anstro¨mung sind auch bei Betrachtung des
mittleren 6h-Niederschlags ersichtlich. Durch die nur geringe orographische Niederschlags-
versta¨rkung und durch das Fehlen von Stauniederschla¨gen ist die Niederschlagseffizienz
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bei Windrichtungen zwischen 270◦ und 310◦ in Region V1 deutlich niedriger als in Region
N1. Vergleicht man die beiden Alpenvorlandsregionen V1 und V2 im Sommer miteinan-
der, sieht man vor allem bei West- und Nordwestwind ein deutliches Niederschlagsplus
in Region V1, bedingt durch die leicht ansteigende Topographie. Bei konvektiven Nieder-
schla¨gen und Su¨dwestwind erkennt man hingegen kaum Unterschiede zwischen diesen zwei
Regionen.
Die Niederschlagsklimatologie fu¨r das Winterhalbjahr sieht deutlich anders aus. Die
Verteilung fu¨r die Region N1 (Abb. 4.5e) weist ein ausgepra¨gtes Maximum bei Nordwest-
wind mit Werten u¨ber 100 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor auf. Bei dieser Windrichtung
ist der Anteil der unklassifizierten Fa¨lle sehr hoch, was wiederum auf eine effektive Stauwir-
kung schließen la¨sst. Vom Maximum bei 290◦ nehmen die Werte in beide Richtungen stark
ab und erreichen bei einer exakten Nordanstro¨mung nur mehr 20 mm pro Winterhalbjahr.
Betrachtet man die Windrichtungsha¨ufigkeit, fallen die großen Unterschiede zwischen allen
6h-Intervallen (durchgezogene Linie) und den Niederschlagsintervallen (strichlierte Linie)
auf. Beide Linien haben das Maximum bei 280◦, jedoch verla¨uft die durchgezogene Li-
nie wesentlich glatter. Vor allem bei westlichen und nordwestlichen Anstro¨mungen ist die
Niederschlagwahrscheinlichkeit sehr hoch, wa¨hrend bei su¨dlichen Windrichtungen bedingt
durch die vorgelagerten Alpen relativ selten Niederschlag fa¨llt. Ein Vergleich zwischen
der strichlierten Linie und den Niederschlagsbalken zeigt die ausgesprochen effektive oro-
graphische Niederschlagsversta¨rkung bei West- bis Nordwestwind in der Region N1. Ein
Vergleich zu Region N2 (Abbildung 4.2e) fallen die viel ho¨heren Niederschlagswerte in
Region N1 bei Westanstro¨mung auf. Wa¨hrend bei no¨rdlichen Richtungen beide Regionen
ungefa¨hr dieselben Niederschlagswerte aufweisen, ist durch die vorgelagerten Gebirgsket-
ten die Niederschlagssumme bei Westanstro¨mung in Region N2 wesentlich geringer.
Die in Abbildung 4.5f dargestellte Niederschlagsklimatologie der Region V1 im Win-
ter ist vom Verlauf her jener der anderen Voralpenregion V2 sehr a¨hnlich, wobei jedoch
die Werte in Region V2 um gut 10% niedriger sind. Auch die Aufteilung in die verschiede-
nen Niederschlagsklassen ist in beiden Regionen mehr oder weniger gleich. So fallen etwa
55% des gesamten Winterniederschlags in diesen Regionen aus Kaltfronten. Der restliche
Teil besteht hauptsa¨chlich aus unklassifizierten Fa¨llen und aus Warmfrontniederschla¨gen,
wa¨hrend konvektive Niederschla¨ge im Winter vernachla¨ssigbar sind. Die Niederschlagseffi-
zienz spiegelt sehr gut die topographischen Gegebenheiten in der Region um Memmingen
wider. Bei westlicher Anstro¨mung ist der mittlere 6h-Niederschlag ho¨her als bei Nordan-
stro¨mung, was man auch in der Nordalpenregion N1 beobachten kann. Im Vergleich mit
der Region Mu¨nchen (V2, Abb. 4.2f) sind außer den ho¨heren Werten bei Westanstro¨mung
in Region V1 keine großen Unterschiede in der Niederschlagsverteilung im Winterhalbjahr
zu erkennen.
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4.1.5 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N1 (Oberstdorf)
und V1 (Memmingen)
Um den Niederschlagsgradienten zwischen dem bayerischen Alpenvorland und dem Nordal-
penbereich besser analysieren zu ko¨nnen, werden die zuvor besprochenen Niederschlags-
werte der Regionen N1 und V1 voneinander abgezogen. Das Ergebnis ist in Abbildung
4.6 dargestellt, wobei die Analyse wiederum fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr ge-
trennt gemacht wurde. Den Jahresniederschla¨gen entsprechend, sind die Werte fu¨r alle
Windrichtungen durchwegs positiv, was eine ho¨here Niederschlagsmenge in der Nordal-
penregion N1 bedeutet. Im Sommerhalbjahr (Abb. 4.6a) treten die ho¨chsten Differenzen
bei westsu¨dwestlicher Anstro¨mung von 260◦ mit 45 mm pro Jahr auf. Der Hauptanteil
davon fa¨llt auf konvektive Ereignisse (schwarze Balken) und auf Kaltfronten (weiße Bal-
ken). Die Differenz kann durch die ho¨here konvektive Aktivita¨t des Nordalpenraums bei
Su¨dwestanstro¨mung erkla¨rt werden, wobei speziell das obere Allga¨u auf Grund der To-
pographie als Region mit vielen Gewittern bekannt ist (Lugauer und Winkler, 2005;
Weixlederer, 1939). Der Grund fu¨r die hohen konvektiven Niederschlagssummen in den
Bergen im oberen Allga¨u liegt hauptsa¨chlich in einer Konvergenz von Luftstro¨mungen
aus dem Bodenseeraum (Westen) und dem Lechtal (Norden). Aber auch der Bodensee
als zusa¨tzliche große Feuchtequelle im Westen mag einen gewissen Einfluss darauf ha-
ben. Generell kann im Sommer von einem starken Niederschlagsgradienten in Richtung
Alpen bei einer Windrichtung zwischen 230◦ und 330◦ gesprochen werden. Bei nordwest-
lichen Richtungen ist dafu¨r hauptsa¨chlich die orographische Niederschlagsversta¨rkung bei
Frontalniederschla¨gen und den unklassifizierten Fa¨llen verantwortlich. Vergleicht man den
Niederschlagsgradienten zwischen den Regionen N1 und V1 mit jenen der Regionen N2
und V2 in Kapitel 4.1.3, fallen die deutlich ho¨heren Differenzen im Westen auf. In einem
Bereich zwischen 240◦ und 320◦ werden zwischen den Regionen N1 und V1 Werte von
u¨ber 30 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor gemessen. Solch hohe Werte werden weiter im
Osten nur in den Windsektoren von 250◦ und 260◦ registriert (Abb. 4.3a), wa¨hrend in den
umliegenden Sektoren die Differenzen im Sommer meist deutlich unter 20 mm/Jahr fallen.
Es kann also von einem wesentlich breiterem Windrichtungsbereich gesprochen werden,
in dem in Region N1 orographische Niederschlagsversta¨rkung auftritt als in Region N2,
wo die Hauptdifferenz zum Alpenvorland im Sommer bei su¨dwestlichen Gewitterlagen zu
Stande kommt.
Betrachtet man den Niederschlagsgradienten im Winter, erkennt man im Vergleich
zum Sommerhalbjahr eine deutliche Verschiebung des Maximums in Richtung Nordwe-
sten. Da der konvektive Anteil durch die schwache solare Einstrahlung im Winter ver-
schwindend klein geworden ist, ist die Differenz bei su¨dwestlicher Anstro¨mung nicht mehr
der gro¨ßte Anteil am Niederschlagsgradienten zu den Alpen hin. Es treten zwar auch bei
Su¨dwestwind von 240◦ noch deutliche Differenzen zwischen den Nordalpen und dem Al-
penvorland auf, doch sind die Werte bei Nordwestanstro¨mung um das 3-4fache ho¨her.
Die Differenzen bei Su¨dwestanstro¨mung ko¨nnen teilweise auch durch das U¨bergreifen von
Niederschlag aus dem Alpenhauptkamm erkla¨rt werden. Von diesem U¨bergreifen, welches
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Abbildung 4.6: Akkumulierte Niederschlagsdifferenzen (mm/Jahr) zwischen den Regionen N1
und V1 als Funktion der Windrichtung und des Niederschlagtyps. Die Nettodifferenzen sind in den
Bildern a und b getrennt fu¨r das Winter- und Sommerhalbjahr dargestellt.
sich hauptsa¨chlich auf die Restklasse beschra¨nkt, sind meistens nur die alpennahen Gebie-
te betroffen, wa¨hrend die weiter no¨rdlich gelegenen Regionen trocken bleiben. Eine starke
orographische Hebung tritt hingegen bei einer Windrichtung zwischen 270◦ und 320◦ auf,
wo im Winter auch die gro¨ßten Niederschlagsdifferenzen mit bis zu 70 mm/Jahr zu beob-
achten sind. Der Hauptanteil fa¨llt dabei auf Kaltfronten und Stauniederschla¨ge mit einem
Anteil von jeweils 40%. Aber auch Warmfrontniederschla¨ge leisten im Gegensatz zum Som-
merhalbjahr einen relevanten Beitrag. Durch die alpenparallele Windrichtung und durch
den kontinentalen Ursprung der Luftmasse treten bei o¨stlichen Windrichtungen kaum Nie-
derschlagsdifferenzen zwischen dem Alpenvorland und dem Alpennordrand auf. Vergleicht
man die Ergebnisse mit den Regionen N2 und V2 in Abbildung 4.3b, erkennt man einige
Unterschiede. Bei nordwestlichen Windrichtungen kommt es in beiden Gebieten zu einer
starken Niederschlagszunahme zu den Alpen hin, wobei die Differenzen zwischen den Re-
gionen N1 und V1 auf Grund der effektiven Staulage des Oberallga¨us mehr als doppelt so
hoch sind. Bei no¨rdlichen Richtungen sind die Unterschiede in den Niederschlagsgradienten
der beiden Regionen nicht so groß, weil auch die Region Garmisch bei Nordanstro¨mung
eine sehr effektive Niederschlagsversta¨rkung aufweist. Die gro¨ßten Unterschiede treten je-
doch bei exakt westlicher Anstro¨mung von 270◦ auf. Wa¨hrend zwischen den Regionen N2
und V2 hier ein deutlich negativer Niederschlagsgradient herrscht, ist dieses Pha¨nomen in
Abbildung 4.6b nicht erkennbar. Der Grund dafu¨r liegt in der bereits diskutierten topo-
graphischen Struktur des Oberallga¨us. Wa¨hrend von West nach Ost verlaufende Fronten
durch die abschirmende Wirkung der stromaufwa¨rtsgelegenen Berge in Region N2 wesent-
lich weniger Niederschlag liefern als in Region V2, kommt es in Region N1 auch bei diesen
Windrichtungen zu einer orographischen Versta¨rkung des Frontalniederschlags. Durch das
Fehlen von abschirmenden Gebirgsketten im Westen und durch die ansteigende Topogra-
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phie werden die Feuchtefelder bei Fronten aus Westen gehoben und fu¨hren im Allga¨u auch
bei dieser Windrichtung zu einer deutlichen Zunahme des Niederschlags vom Alpenvorland
(V1) in Richtung Alpen (N1). Die orographische Niederschlagsversta¨rkung zwischen den
Regionen N1 und V1 ist also generell sta¨rker als weiter o¨stlich, was sich natu¨rlich auch im
Vergleich der Jahresniederschla¨ge zeigt.
4.1.6 Niederschlagsklimatologie der Regionen N3 (Ko¨ssen) und V3
(Mu¨hldorf)
Um die Niederschlagsverha¨ltnisse im Osten Bayerns zu untersuchen, wurden als drittes
Paar die Regionen um Ko¨ssen (N3) und Mu¨hldorf am Inn (V3) ausgewa¨hlt. Auch hier
besteht jede Region aus 10 Stationen, von denen die 6h-Niederschlagswerte gemittelt wur-
den. Die Niederschlagsklimatologie fu¨r die Region in den Chiemgauer Alpen (N3) ist in
Abbildung 4.7a dargestellt. Der Vergleich mit den anderen Nordalpenregionen N2 und
N1 zeigt, dass die Werte in dieser Region etwas geringer sind als im Allga¨u (N1), jedoch
deutlich ho¨her als in Garmisch (N2). Der mittlere Jahresniederschlag fu¨r die Region in den
Chiemgauer Alpen betra¨gt 1700 mm, gemittelt u¨ber die 10 Stationen. Im Gegensatz zu
den vorhin besprochenen Nordalpenregionen N2 und N1, in denen der meiste Niederschlag
bei Westwind auftritt, fa¨llt das Maximum des klimatologischen Niederschlags mit 150 mm
pro Jahr in Abbildung 4.7a bei einer Nordwestanstro¨mung von 310◦. Ausgehend von die-
sem Maximum nehmen die Werte mit sta¨rker werdender Nordkomponente des Windes in
700 hPa wieder deutlich ab und erreichen bei exakter Nordanstro¨mung noch 80 mm pro
Jahr. Diese Abnahme ha¨ngt mit der wesentlich geringeren klimatologischen Ha¨ufigkeit von
Nordwind zusammen (gestrichelte Linie). Am ha¨ufigsten kommt Niederschlag in Verbin-
dung mit Westwind vor. Trotzdem sind die Niederschlagssummen in diesem Windsektor
mit 120 mm pro Jahr geringer als bei Nordwestwind. Dies la¨sst auf eine ho¨here Nieder-
schlagseffektivita¨t bei Nordwestwind schließen. Generell ist der mittlere 6h-Niederschlag
bei Windrichtungen zwischen 300◦ und 0◦ deutlich ho¨her als bei Westwind, wo durch die
zonal verlaufenden Nordalpen keine orographische Niederschlagsversta¨rkung auftritt. Die
Niederschlagswahrscheinlichkeit ist in dieser Region zwischen 260◦ und 0◦ relativ hoch, was
durch die ho¨heren Werte der strichlierten als der durchgezogenen Linie in Abbildung 4.7a
angedeutet wird. Betrachtet man die Aufteilung des Niederschlags in die einzelnen Nie-
derschlagstypen, haben die konvektive Klasse und die Kaltfrontklasse den gro¨ßten Anteil
am Gesamtniederschlag. Wie schon in den vorher besprochenen Regionen, besitzt der kon-
vektive Niederschlag ein ausgepra¨gtes Maximum bei su¨dwestlicher Anstro¨mung, wa¨hrend
Kaltfronten bei Windrichtungen zwischen 240◦ und 0◦ sehr ha¨ufig vorkommen. Dabei ist
zu bemerken, dass bei su¨dwestlichen und westlichen Anstro¨mungen vor allem im Sommer
ein Großteil der als Kaltfront klassifizierten Intervalle auch die Kriterien der konvektiven
Klasse erfu¨llen wu¨rde. Bei no¨rdlichen Windrichtungen ist auch noch die Restklasse mit
einem Anteil von ca. 30% bedeutend.
In Abbildung 4.7b ist dieselbe Analyse fu¨r die entsprechende Voralpenregion V3 dar-
gestellt. Die Werte sind, dem geringeren Jahresniederschlag von 900 mm entsprechend,
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Region N3 − Niederschlagssumme (Sommer)



































Region V3 − Niederschlagssumme (Sommer)



































Region N3 − Niederschlagssumme (Winter)



































Region V3 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.7: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nieder-
schlagtyps fu¨r die Regionen N3 (a) und V3 (b) (siehe Abbildung 4.1 fu¨r die Lage der Regionen).
Die mittleren und unteren Bilder zeigen dieselbe Analyse getrennt fu¨r das Sommer- (April - Sep-
tember) und Winterhalbjahr (Oktober - Ma¨rz). Die Kurven beschreiben die relative Verteilung der
700-hPa-Windrichtung bezogen auf alle 6h-Intervalle (durchgezogene Linie) und bezogen nur auf
Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie).
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u¨ber den gesamten Windrichtungsbereich deutlich niedriger als in Region N3. Durch die
fehlende orographische Niederschlagsversta¨rkung ist auch das Maximum des klimatologi-
schen Niederschlags identisch mit der bei Niederschlag am ha¨ufigsten auftretenden Wind-
richtung von 280◦. Die Ha¨ufigkeitsverteilung der Windrichtung bei Niederschlag ist u¨ber-
haupt eng an die Niederschlagssummen gekoppelt, was auf eine von der Windrichtung
weitestgehend unabha¨ngige mittlere 6h-Niederschlagssumme schließen la¨sst. Lediglich bei
nordwestlicher Richtung sind die Niederschlagsintensita¨ten etwas geringer als bei den an-
deren fu¨r Niederschlag relevanten Windrichtungen. Vom Niederschlagsmaximum mit 100
mm pro Jahr bei einer Windrichtung von 280◦ ausgehend, nehmen die Werte in Rich-
tung Norden rascher ab als nach Su¨den. Dies ha¨ngt mit dem hohen konvektiven Anteil
bei su¨dwestlichen Windrichtungen zusammen. Insgesamt ist die Verteilung den anderen
Voralpenregionen V1 und V2 sehr a¨hnlich.
Das Ergebnis der Aufspaltung des Niederschlags in das Sommer- und Winterhalbjahr
ist in den folgenden Abbildungen 4.7c - 4.7f dargestellt. Fu¨r die Nordalpenregion N3 ergibt
sich im Sommerhalbjahr ein ausgepra¨gtes Maximum bei su¨dwestlicher Anstro¨mung von
260◦ mit durchschnittlich 85 mm pro Jahr. Der gro¨ßte Anteil entfa¨llt dabei auf konvektive
Ereignisse in Verbindung mit Kaltfronten, sowohl pra¨- (schwarze Balken) als auch post-
frontal (weiße Balken). Im Vergleich zu den vorher besprochenen Nordalpenregionen N2
und N1 fa¨llt vor allem die hohe Niederschlagseffektivita¨t bei Nordwestanstro¨mung auf.
Hier liegt die strichlierte Linie in Region N3 deutlich unterhalb der Niederschlagssummen
der entsprechenden Windsektoren. Dies weist auf eine starke orographische Hebung bei
diesen Windrichtungen hin.
In Region V3 (Abb. 4.7d) liegt der Anteil der konvektiven Niederschla¨ge am gesamten
Sommerniederschlag bei u¨ber 50%. Die Niederschlagsmengen sind jedoch durch die Ent-
fernung zu den Alpen und die kontinuierliche Abschwa¨chung der Gewitterzellen wesentlich
geringer als in Region N3. Durch die flache Topographie ist auch die Niederschlagseffizienz
bei Frontalniederschla¨gen aus Nordwesten viel kleiner als in der Region N3. Vergleicht man
die Aufteilung der Niederschla¨ge in die einzelnen Windsektoren mit den anderen Voralpen-
regionen, ergeben sich keine gravierenden Unterschiede. Die breite Spitze zwischen 240◦
und 290◦ gleicht dabei mehr der Verteilung in Region V1, wa¨hrend der Raum Mu¨nchen
(V2) ein Maximum bei su¨dwestlicher Anstro¨mung von 240◦ aufweist. Die Niederschlags-
werte der hier betrachteten Region V3 sind den Jahresniederschla¨gen entsprechend kleiner
als in den anderen beiden Regionen im bayerischen Alpenvorland.
Wa¨hrend sich also im Sommer nur geringe Unterschiede zwischen den einzelnen Re-
gionen ergeben, hebt sich im Winterhalbjahr die Verteilung in Abbildung 4.7e deutlich
von den anderen Nordalpenregionen ab. Sie zeigt ein sehr ausgepra¨gtes Maximum mit
Werten von u¨ber 80 mm pro Jahr bei Nordwestwind von 300◦ und 310◦. Vor allem zu
westlichen Richtungen nehmen die Werte von diesem Maximum ausgehend stark ab und
erreichen bei einer exakten Westanstro¨mung von 270◦ nicht einmal mehr 30 mm pro Jahr.
Diese sehr schmale Verteilung a¨hnelt in ihrem Verlauf jener der Region N1, jedoch ist das
Maximum dort deutlich in Richtung Westwind verschoben. Bei Nordwest- bzw. Nordwind
sind die mittleren Niederschlagssummen in Region N3 um mehr als das doppelte ho¨her
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Abbildung 4.8: Gemittelte Felder des Bodendrucks (durchgezogene Linien, Konturintervall 2
hPa) und des 700-hPa-Geopotentials (strichlierte Linien, Konturintervall 20 gpm). Die Topogra-
phie ist durch die Schattierung mit einer Grauskalena¨nderung alle 400 m wiedergegeben. Die Mit-
telung erfolgte u¨ber die 15 bedeutendsten Fa¨lle mit no¨rdlicher Anstro¨mung und deutlich mehr
Niederschlag in Region N3 als in Region N1. Die Mittelung wurde mit Hilfe der Ergebnisse des
MM5-Klimamoduslaufs berechnet, welcher in Kapitel 3.2 beschrieben wurde.
als in Region N1, obwohl der Jahresniederschlag im Allga¨u deutlich ho¨her ist. Die hohe
Niederschlagseffektivita¨t bei no¨rdlicher Anstro¨mung zeigt sich auch bei Betrachtung der
strichlierten Linie in Abbildung 4.7e. Vom Maximum bei 300◦ aus nach rechts gehend ist
der Verlauf der Niederschlagsbalken praktisch identisch mit der Ha¨ufigkeitsverteilung der
Niederschlagsintervalle. Dies kann in keiner der beiden anderen Nordalpenregionen beob-
achtet werden, da dort die Niederschlagseffektivita¨t bei Nordwind deutlich geringer ist
als bei Nordwestwind. Die Aufteilung in die einzelnen Niederschlagsklassen zeigt, dass die
hohen Werte in Region N3 hauptsa¨chlich auf Kaltfrontniederschla¨ge und unklassifizierte
Fa¨lle zuru¨ckzufu¨hren sind. Bei einer Windrichtung von 300◦ spielen auch die Warmfront-
niederschla¨ge eine wesentliche Rolle. Die Region N3 in den Chiemgauer Alpen scheint also
durch die vorhandene Topographie u¨ber eine sehr effektive orographische Niederschlags-
versta¨rkung bei no¨rdlicher Anstro¨mung zu verfu¨gen, welche sogar ho¨her ist als jene in der
ansonsten sehr niederschlagsreichen Region im oberen Allga¨u (N1).
Um das Auftreten der ho¨heren Niederschlagswerte in Region N3 na¨her zu untersuchen,
wurde ein gemitteltes Stro¨mungsfeld u¨ber die 15 Fa¨lle mit dem ho¨chsten Niederschlagsplus
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in Region N3 im Vergleich zur Region N1 erstellt. Das Ergebnis ist in Abbildung 4.8 darge-
stellt und beinhaltet das Bodendruckfeld und das Geopotential in 700 hPa. Diese gemittelte
Stro¨mungsstruktur zeigt eine klassische Nordlage mit einem Hochdrucksystem u¨ber dem
o¨stlichen Atlantik und einem ausgepra¨gten Tief u¨ber dem osteuropa¨ischen Raum. Dabei
liegt der o¨stliche Alpenraum in einem zyklonalen Einfluss, wa¨hrend die Westalpen bereits
unter dem Einflussbereich des Hochs liegen. Durch die absinkende Bewegung in der freien
Atmospha¨re im westlichen Alpenraum ergibt sich auch im bodennahen Feuchtefeld ein
starker West-Ost-Gradient. Wa¨hrend in Region N3 die sehr feuchten Luftmassen mit der
Nordanstro¨mung an die Nordalpen gedru¨ckt werden und dort zu orographisch versta¨rkten
Niederschla¨gen fu¨hren, fa¨llt in der Region N1 deutlich weniger Niederschlag. Solche Wet-
terlagen mit zwei ausgepra¨gten Wettersystemen ko¨nnen u¨ber einige Tage andauern und
fu¨hren zusammen mit der starken orographischen Niederschlagsversta¨rkung bei no¨rdlicher
Anstro¨mung in Region N3 zu einem klimatologisch relevanten Niederschlagsplus in Region
N3 im Vergleich zu Region N1.
Beim Vergleich der Winterniederschla¨ge in den Voralpenregionen zeigen sich hingegen
keine großen Unterschiede. Die Verteilung der Niederschla¨ge in Abha¨ngigkeit der Wind-
richtung und des Niederschlagtyps fu¨r die Region V3 in Abbildung 4.7f a¨hnelt den zuvor
gezeigten sehr. Das Maximum wird in dieser Region bei einer Anstro¨mung von 280◦ erreicht
und ist hauptsa¨chlich auf Frontalniederschla¨ge zuru¨ckzufu¨hren. Nach Norden und Su¨den
hin nehmen die Niederschlagswerte auf Grund der geringeren klimatologischen Ha¨ufigkeit
der Windrichtungen stark ab. Die Niederschlagseffektivita¨t ist wegen der fehlenden oro-
graphischen Niederschlagsversta¨rkung bei no¨rdlicher Anstro¨mung sehr viel geringer als in
den entsprechenden Nordalpenregionen. Bei Nordwest- bzw. Nordwind ist zwar die Nieder-
schlagswahrscheinlichkeit relativ hoch, was ein Vergleich der beiden Kurven in Abbildung
4.7f zeigt, doch sind die resultierenden Niederschlagsmengen eher bescheiden.
4.1.7 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N3 (Ko¨ssen) und
V3 (Mu¨hldorf)
In den Abbildungen 4.9a und 4.9b sind die Niederschlagsdifferenzen zwischen der Nordal-
penregion N3 und der Region V3 im Alpenvorland getrennt fu¨r das Sommer- und Win-
terhalbjahr dargestellt. Im Sommerhalbjahr (Abb. 4.9a) zeigt sich u¨ber den gesamten
Windrichtungsbereich eine positive Differenz, was einem Niederschlagsplus in der Region
N3 entspricht. Fu¨r die Verteilung der Niederschlagsdifferenzen ergeben sich dabei zwei
lokale Maxima. Das erste tritt bei einer Windrichtung zwischen 250◦ und 270◦ auf und
ist hauptsa¨chlich auf konvektive Ereignisse und Kaltfronten beschra¨nkt. Diese Spitze tritt
bei allen drei analysierten Regionenpaaren auf und ist, wie bereits mehrfach erwa¨hnt, auf
die ho¨here konvektive Aktivita¨t der Alpen bei Su¨dwestanstro¨mung zuru¨ckzufu¨hren. Der
Anteil der als konvektiv klassifizierten Niederschlagsereignisse am Niederschlagsgradien-
ten zu den Alpen hin ist hier vergleichbar mit den Regionen N1 und V1 und somit etwas
geringer als bei der Differenz zwischen den Regionen N2 und V2. Die Werte in Abbildung
4.9a erreichen bis zu 40 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor und sind somit vergleichbar
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mit jenen zwischen den Regionen N1 und V1 und etwas ho¨her als zwischen den Regionen
N2 und V2. Bei einer sta¨rkeren su¨dlichen Komponente wird wegen des Leeeffektes an den
Alpen der Niederschlagsgradient sehr klein. Ein zweites Maximum der Niederschlagsdif-
ferenz tritt in Abbildung 4.9a bei 320◦ auf. Dieses sekunda¨re Maximum ist nur bei der
Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N3 und V3 zu finden und erreicht a¨hnlich
hohe Werte wie das erste zwischen 250◦ und 270◦, wobei der Großteil der Differenz hier
auf Frontalniederschla¨ge zuru¨ckzufu¨hren ist. Die Ursache fu¨r das Auftreten eines zweiten
Maximums in Abbildung 49b bei Nordwestwind liegt hauptsa¨chlich am zuvor angesproche-
nen West-Ost-Gradienten des Niederschlags in Verbindung mit einer nordwestlichen bzw.
no¨rdlichen Anstro¨mung und der sehr starken orographischen Niederschlagsversta¨rkung in
Region N3.
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Abbildung 4.9: Akkumulierte Niederschlagsdifferenzen (mm/Jahr) zwischen den Regionen N3
und V3 als Funktion der Windrichtung und des Niederschlagtyps. Die Nettodifferenzen sind in den
Bildern a und b getrennt fu¨r das Winter- und Sommerhalbjahr dargestellt.
Der Verlauf der Niederschlagsdifferenzen zwischen den Regionen N3 und V3 im Win-
ter a¨hnelt von der Struktur her sehr stark den zu Beginn besprochenen Niederschlagsdif-
ferenzen zwischen Garmisch (N2) und Mu¨nchen (V2). Einer ausgepra¨gten positiven Diffe-
renz zwischen 290◦ und 0◦ steht eine schwach negative Differenz bei exakt westlicher An-
stro¨mung gegenu¨ber. Das Niederschlagsplus in den Nordalpen ist durch die orographische
Niederschlagsversta¨rkung begru¨ndet und tritt hauptsa¨chlich bei Frontalniederschla¨gen und
Stauniederschla¨gen hinter der Front (Rest) auf. Die Werte in Abbildung 4.9b erreichen da-
bei ein Maximum von 60 mm/Jahr bei 310◦ und sind damit deutlich ho¨her als zwischen
den Regionen N2 und V2, aber etwas geringer als zwischen den Regionen N1 und V1. Bei
Nordwind in 700 hPa sind die Differenzen mit bis zu 30 mm pro Jahr in Abbildung 4.9b
deutlich ho¨her als in den anderen beiden Fa¨llen. Dies ha¨ngt wiederum mit der effektiven
orographischen Niederschlagsversta¨rkung in der Region N3 zusammen. Im Gegensatz dazu
kommt es bei einer exakten Westanstro¨mung zu einem negativen Niederschlagsgradienten
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zu den Alpen hin, a¨hnlich wie in Region N2. Im Osten Bayerns verlaufen die Nordalpen
sehr zonal, was zu einer Abschirmung der Niederschla¨ge bei Westwind durch vorgelagerte
Berge fu¨hrt. Dreht der Wind etwas auf Norden, wird die Differenz auf Grund der Nie-
derschlagsversta¨rkung an den Alpen sofort positiv. Bei einer Winddrehung in Richtung
Su¨dwesten kommt es durch das U¨bergreifen von Niederschla¨gen aus dem Alpenhaupt-
kamm ebenfalls zu einer leicht positiven Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N3
und V3.
Zusammenfassend zu diesem Kapitel ist zu erwa¨hnen, dass bis auf kleine Differen-
zen die Niederschlagsverha¨ltnisse im Alpenvorland in allen 3 Regionen sehr a¨hnlich sind.
Große Unterschiede gibt es hingegen in den Nordalpenregionen, wodurch auch der Nie-
derschlagsgradient zu den Alpen hin in allen 3 Fa¨llen verschieden ist. Im Sommer kommt
es im gesamten untersuchten Gebiet zu einem Niederschlagsplus im Nordalpenraum bei
Su¨dwestanstro¨mung und konvektiven Ereignissen. Im Winter hingegen fu¨hren Winde aus
Nordwest bis Nord und die damit verbundene orographische Hebung zu einer Zunahme des
Niederschlags vom Alpenvorland in Richtung Alpennordrand. Bedingt durch die topogra-
phischen Besonderheiten verschiebt sich der sta¨rkste Niederschlagsgradient von westlichen
Windrichtungen im Allga¨u hin zu no¨rdlichen Richtungen im Osten von Bayern. Bei ex-
akter Westanstro¨mung kommt es in den untersuchten Gebieten 2 und 3 auf Grund von
Leeeffekten sogar zu einem negativen Niederschlagsgradienten zu den Alpen hin.
4.2 Niederschlagsgradient zwischen den Nordalpen und den
inneralpinen Regionen
In diesem Kapitel erfolgt eine klimatologische Analyse des Niederschlagsgradienten zwi-
schen den Nordalpen und den inneralpinen Regionen der Zentralalpen. Mit Hilfe der meteo-
rologischen Umgebungsparameter aus der mit ERA-40 Daten angetriebenen Klimamodus-
Simulation mit dem MM5 wird das U¨bergreifen von Niederschla¨gen in die inneralpinen
Ta¨ler an Hand von 3 Regionen genauer untersucht. Zusa¨tzlich zur Unterteilung der Nie-
derschlagsdifferenzen in die verschiedenen Niederschlagsklassen erfolgt auch eine Quanti-
fizierung in Abha¨ngigkeit des Temperaturniveaus.
4.2.1 Auswahl der Regionen
Wie bereits im Einfu¨hrungskapitel erwa¨hnt, gibt es in den Alpen zwei Maximalzonen
des mittleren Jahresniederschlags, welche sich am no¨rdlichen bzw. su¨dlichen Alpenrand
befinden. Dazwischen kommt es durch Leeeffekte der Alpenrandberge zur Bildung von
ausgepra¨gten Trockengebieten mit Jahresniederschla¨gen von deutlich unter einem Meter.
Zur Untersuchung der Faktoren, die den Niederschlagsgradienten zwischen dem Alpenrand
und den inneralpinen Regionen bestimmen, werden die Niederschlagsklimatologien von 3
Regionen im Nordalpengebiet und 3 Regionen in den Zentralalpen miteinander verglichen.
Auf Grund der relativ geringen Stationsdichte in den Ta¨lern des Alpenhauptkamms um-
fasst jede Region in dieser Analyse nur 5 Stationen. Die Auswahl der Stationen erfolgt auf
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Basis der Jahresniederschla¨ge, aber auch der Jahresgang des Niederschlags und die geo-
graphische Lage werden beru¨cksichtigt. Bei der Auswahl der Regionen wurde auch darauf
geachtet, dass die Regionen von Vorarlberg bis ins Salzkammergut gleichma¨ßig vertreten
sind, um etwaige West-Ost-Niederschlagsdifferenzen zu erkennen. Die 6 Regionen fu¨r die






Abbildung 4.10: Die 6 fu¨r die Untersuchung ausgewa¨hlten Regionen in den Nordalpen (N) und
in den inneralpinen Regionen (I). Jede Region besteht aus 5 Stationen aus denen die Niederschlags-
werte gemittelt werden. Die Topographie ist mit einer A¨nderung der Grauskala in Absta¨nden von
300 m abgebildet, wobei Gebiete unterhalb von 300 m hellgrau gekennzeichnet sind.
Um die Differenz in der geographischen La¨nge zwischen Nordalpenregionen und inne-
ralpinen Regionen nicht zu groß werden zu lassen und damit mo¨glicherweise auftretende
West-Ost-Niederschlagsdifferenzen zu trennen, wurden in den Nordalpen bewusst andere
Regionen verwendet als in Kapitel 4.1. Die Regionen in den Nordalpen sind um die Statio-
nen Reutte (N4), Inzell (N5) und Fuschl (N6) zentriert. Die entsprechenden Regionen in
den Ta¨lern der Zentralalpen befinden sich in der Na¨he von Landeck (I1), Zell am See (I2)
und Radstadt (I3). Erwa¨hnenswert ist dabei die Na¨he der Regionen zueinander. So liegt
zum Beispiel die Region I1 nur um etwas mehr als 30 km und einen Gebirgszug su¨dlich von
Region N4. Auch bei den anderen beiden Stationspaaren sind die Absta¨nde zwischen den
Stationen in den Nordalpen und den entsprechenden inneralpinen Stationen viel geringer
als beim zuvor besprochenen Niederschlagsgradienten zwischen dem Alpenvorland und den
Nordalpen. Dies zeigt die starke A¨nderung der klimatischen Bedingungen innerhalb der
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Alpen auf ku¨rzester Distanz. Die Regionenmittel werden durch arithmetische Mittelung
u¨ber die 6h-Summen der 5 Stationen in der Region ermittelt. Die 6h-Werte der wichtig-
sten meteorologischen Parameter werden aus der Klimamodus-Simulation mit dem MM5
u¨bernommen, wobei immer u¨ber die 6 Gitterpunkte gemittelt wird, die dem entsprechen-
den Regionenpaar am na¨chsten liegen. Lediglich bei der Windrichtung wird ein zentraler
Gitterpunkt verwendet, da bei der Mittelung u¨ber 6 Gitterpunkte die Information u¨ber
die zeitliche A¨nderung der Windrichtung innerhalb eines 6h-Intervalls (fließt auch in das
Klassifikationsschema ein) eventuell verloren gehen ko¨nnte.
4.2.2 Niederschlagsklimatologie der Regionen N4 (Reutte) und I1 (Lan-
deck)
In Abbildung 4.11a ist die Niederschlagsklimatologie der 5 Stationen im Tiroler Außer-
fern (Region N4), sowie die relative Verteilung der Windrichtungen fu¨r alle 6h-Intervalle
(durchgezogene Linie) und nur fu¨r Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie) dargestellt.
Die Verteilung der ja¨hrlichen Niederschlagssummen in Abha¨ngigkeit von der Windrich-
tung ist jener in Abbildung 4.5a, welche dieselbe Analyse fu¨r die Region N1 beinhaltet,
sehr a¨hnlich. Dies ist durch die geographische Na¨he (ca. 30 km) und durch die a¨hnliche
Lage am Nordrand der Alpen begru¨ndet. Die mittleren Niederschlagswerte in Region N4
sind jedoch vor allem bei westlicher bis nordwestlicher Anstro¨mung um ca. 25% geringer
als in Region N1, was durch einen vorgelagerten Gebirgszug im Westen der Region N4
erkla¨rt werden kann. Dies spiegelt sich auch im mittleren Jahresniederschlag wider, der
in der Region um Reutte (N4) in den Jahren zwischen 1991 und 2000 durchschnittlich
1490 mm pro Jahr betrug, wa¨hrend es in Region N1 fast 2000 mm waren. Die wichtig-
sten Merkmale der Verteilung in Abbildung 4.11a sind neben einem Niederschlagsmaxi-
mum bei 290◦ mit 130 mm/Jahr vor allem eine erho¨hte Niederschlagswahrscheinlichkeit
bei West- bis Nordanstro¨mung. Auch der mittlere 6h-Niederschlag, welcher aus einem
Vergleich zwischen der strichlierten Kurve und den Niederschlagsbalken ermittelt werden
kann, zeigt bei diesen Windrichtungen wesentlich ho¨here Werte als bei Ost- oder Su¨dan-
stro¨mung. Dies ist durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung an den Nordalpen
bedingt. Ein zweites Maximum dieser Gro¨ße findet man bei Su¨dwestwind mit 230◦. In
diesem Bereich sind hauptsa¨chlich konvektive Ereignisse im Sommer fu¨r die hohe Nie-
derschlagseffektivita¨t verantwortlich. Die Aufteilung der gesamten Niederschlagsmenge in
die einzelnen Niederschlagsklassen zeigt den Kaltfrontniederschlag als dominierende Nie-
derschlagsform. Am meisten Niederschlag dieser Klasse fa¨llt bei westlichen Windrichtun-
gen, wa¨hrend konvektive Ereignisse ihr Maximum bei Su¨dwestwind haben. Unklassifizierte
Fa¨lle, also hauptsa¨chlich Stauniederschla¨ge, treten vor allem bei Windrichtungen zwischen
280◦ und 0◦ auf. Warmfrontniederschla¨ge sind klimatologisch nicht sehr bedeutend.
In Abbildung 4.11b ist die Niederschlagssumme in Abha¨ngigkeit von Windrichtung
und Niederschlagsklasse fu¨r die inneralpine Region I1 dargestellt. Diese Region liegt im
oberen Inntal in Tirol und ist um die Station Landeck (810 m) zentriert. Durch das in
diesem Bereich tief eingeschnittene Inntal und durch die starke Abschirmung sowohl nach
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Norden (Lechtaler Alpen) als auch nach Su¨den (O¨tztaler Alpen) ist diese Region als sehr
trocken bekannt. Der mittlere Jahresniederschlag der 5 Stationen liegt bei 760 mm im Zeit-
raum zwischen 1991 und 2000, obwohl die Seeho¨he der Stationen teilweise u¨ber 1000 m
betra¨gt. Damit za¨hlt diese Region zu den trockensten Gebieten im o¨sterreichischen Alpen-
raum. Folglich sind auch die Niederschlagswerte in Abbildung 4.11b wesentlich niedriger
als in Abbildung 4.11a. Die Verteilung der Niederschla¨ge in dieser Region ist relativ breit
und weist ein Maximum von 75 mm bei 260◦ auf, wa¨hrend bei no¨rdlicher bzw. o¨stli-
cher Anstro¨mung kaum mit Niederschlag zu rechnen ist. Niederschlag in der Region I1
fa¨llt hauptsa¨chlich in einem Windrichtungsbereich zwischen 230◦ und 290◦. Die relative
Ha¨ufigkeitsverteilung der Windrichtungen ist definitionsgema¨ß identisch mit Abbildung
4.11a, die Kurve wurde jedoch anders skaliert und dem Maximum der Niederschlagsbal-
ken angepasst. Das Niederschlagsmaximum bei 260◦ fa¨llt zusammen mit dem Maximum
der strichlierten Kurve, welche die relative Ha¨ufigkeit der Niederschlagsintervalle darstellt.
Im Gegensatz zur Nordalpenregion N4 ist die Niederschlagseffektivita¨t in Region I1 bei
su¨dwestlicher Anstro¨mung wesentlich ho¨her als bei nordwestlicher. Dies ha¨ngt mit einem
hohen konvektiven Anteil der Niederschla¨ge aus Su¨dwesten und mit einer starken Abschir-
mung nach Norden hin zusammen. Generell fa¨llt auf, dass der Anteil der konvektiven Nie-
derschla¨ge (schwarze Balken) am Gesamtniederschlag in der inneralpinen Region I1 etwas
ho¨her ist als bei der Nordalpenregion N4. Neben konvektiven Ereignissen bei Su¨dwestwind
haben vor allem Kaltfrontniederschla¨ge aus westlichen Windrichtungen großen Anteil am
Jahresniederschlag.
Um auf jahreszeitliche Unterschiede in der Niederschlagsklimatologie besser eingehen
zu ko¨nnen, sind in den Abbildungen 4.11c-f die Niederschlagswerte fu¨r die Regionen N4
und I1 getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr dargestellt. Fu¨r die Nordalpenregion
N4 ergibt sich im Sommer ein Maximum der Niederschla¨ge bei 260◦ mit durchschnittlich
68 mm/Jahr. In diesem Windsektor ist auch die Wahrscheinlichkeit fu¨r Niederschlag am
ho¨chsten, was mit der strichlierten Linie angedeutet ist. Ausgehend von diesem Maxi-
mum nehmen die Werte nach rechts, also in Richtung Norden, rascher ab als nach links.
Dies ha¨ngt mit einem zweiten Maximum der Niederschlagsverteilung bei 230◦ zusammen,
bedingt durch die starken konvektiven Niederschla¨ge. In diesem Windrichtungsbereich
fa¨llt nahezu der gesamte Niederschlag auf die Klassen ”Kaltfront” und ”konvektiv”, wo-
bei der Anteil der Kaltfrontniederschla¨ge, welche auch die konvektiven Kriterien erfu¨llen
wu¨rden, mit 70% sehr hoch ist. Die Region N4 ist a¨hnlich wie die Region N1 im Sommer
von einer hohen konvektiven Aktivita¨t gekennzeichnet. Dies ist auf eine Konvergenz zwi-
schen der großra¨umigen Su¨dwestanstro¨mung und dem ”Alpinen Pumpen” zuru¨ckzufu¨hren,
welche bereits in Lugauer und Winkler (2005) beschrieben wurde. Der mittlere 6h-
Niederschlag in Region N2 ist auch noch bei einer nordwestlichen Anstro¨mung sehr hoch,
hier jedoch bedingt durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung hauptsa¨chlich bei
Kaltfronten und unklassifizierten Fa¨llen (frontru¨ckseitige Niederschla¨ge).
Im Vergleich dazu ist die Niederschlagsverteilung der inneralpinen Stationen im Som-
mer in Region I2 in Abha¨ngigkeit der Windrichtung in 700 hPa in Abbildung 4.11d darge-
stellt. Hier ist das Niederschlagsmaximum bei einer Windrichtung von 260◦ zu finden. In
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Region N4 − Niederschlagssumme

































Region I1 − Niederschlagssumme

































Region N4 − Niederschlagssumme (Sommer)

































Region I1 − Niederschlagssumme (Sommer)



































Region N4 − Niederschlagssumme (Winter)



































Region I1 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.11: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nie-
derschlagtyps fu¨r die Regionen N4 (a) und I1 (b). Die Linien zeigen die Ha¨ufigkeitsverteilung der
Windrichtung fu¨r alle Intervalle (durchgezogene Linie) und nur fu¨r Niederschlagsintervalle (strich-
lierte Linie). Dieselbe Analyse ist in den Bildern c-f getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr
dargestellt.
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diesem 10◦-Windsektor fallen im Schnitt 53 mm pro Jahr. Generell erreicht der Hauptnie-
derschlag diese Region aus Windrichtungen zwischen Su¨dwest (210◦) und Westnordwest
(280◦). Bei allen anderen Anstro¨mungsrichtungen in 700 hPa erhalten die 5 Stationen
in dieser Region kaum nennenswerten Niederschlag. Der Hauptanteil des Niederschlags
fa¨llt im Sommerhalbjahr in die Klassen konvektiv und Kaltfront. Vor allem bei su¨dwestli-
chen Windrichtungen ist der Anteil der konvektiven Niederschla¨ge sehr hoch. Der meiste
Kaltfrontniederschlag (75%) erfu¨llt bei diesen Windrichtungen ebenfalls die Kriterien fu¨r
konvektiven Niederschlag. Die Aufteilung der Ha¨ufigkeit der einzelnen Windsektoren ist
durch die Linien dargestellt, wobei sich die strichlierte Linie nur auf Niederschlagsintervalle
bezieht. Wie bei allen vorangegangenen Diagrammen liegen die zwei Linien im Sommer-
halbjahr sehr nah beieinander, was einer von der Windrichtung weitgehend unabha¨ngigen
Niederschlagswahrscheinlichkeit entspricht. Am ha¨ufigsten trifft man in dieser inneralpinen
Region auf Westwind von 260◦, wo auch in Summe am meisten Niederschlag fa¨llt. Ausge-
hend von diesem Maximum liegen die Niederschlagsbalken fu¨r su¨dwestliche Windrichtun-
gen deutlich u¨ber der strichlierten Kurve, wa¨hrend bei Nordwest- und Nordanstro¨mung
der mittlere 6h-Niederschlag deutlich niedriger ist. Dies ha¨ngt damit zusammen, dass der
Frontalniederschlag aus Nord bis Nordwesten stark von den Nordalpen abgehalten wird,
wa¨hrend die hauptsa¨chlich konvektiven Wetterlagen aus su¨dwestlichen Windrichtungen in
den inneralpinen Regionen zu starken Niederschla¨gen fu¨hren. Auch in dieser Abbildung
sieht man, dass der Anteil der konvektiven Niederschla¨ge am Gesamtniederschlag in den
inneralpinen Regionen etwas ho¨her ist als in den Nordalpengebieten. Die Unterschiede
zwischen der Nordalpenregion N4 und der inneralpinen Region I1 sind im Sommer vor
allem bei su¨dwestlicher Anstro¨mung verha¨ltnisma¨ßig gering. Auf die Differenzen zwischen
den zwei Regionen und die Gru¨nde dafu¨r wird im folgenden Abschnitt noch genauer Bezug
genommen.
Fu¨r das Winterhalbjahr (Abb. 4.11e,f) ergibt sich eine vo¨llig unterschiedliche Vertei-
lung. In Region N4 (Abb. 4.11e) findet man das Maximum im Winter bei einer Wind-
richtung von 290◦, also im Vergleich zum Sommerhalbjahr etwas in Richtung Norden
verschoben. Der Wert von 85 mm/Jahr u¨bertrifft dabei sogar das Maximum im Sommer,
jedoch ist die Spitze im Winter relativ schmal. Bereits in den benachbarten Windsektoren
fa¨llt mit ca. 60 mm/Jahr bereits wesentlich weniger Niederschlag. In Summe u¨ber alle
Windrichtungen macht der Winterniederschlag in etwa 40% der gesamten Jahressumme
in Region N4 aus. Das Maximum bei 290◦ fa¨llt genau mit der ha¨ufigsten Anstro¨mung bei
den Niederschlagsintervallen zusammen. Bei der Betrachtung der zwei Linien in Abbildung
4.11e fa¨llt auf, dass die Niederschlagswahrscheinlichkeit im Winter bei West- und Nord-
westanstro¨mung um einiges ho¨her ist als bei Ost- bzw. Su¨danstro¨mung. Auch in diesem
Punkt erkennt man einen deutlichen Unterschied zum Sommer, wo die Niederschlagswahr-
scheinlichkeit mehr oder weniger unabha¨ngig von der Windrichtung ist. Der Hauptanteil
des Winterniederschlags (ca. 60%) steht in Verbindung mit Kaltfronten, die vor allem aus
westlicher und nordwestlicher Richtung zu ergiebigen Niederschla¨gen in der Region fu¨hren.
Aber auch die Restklasse und die Warmfrontniederschla¨ge erweisen sich als bedeutende
Niederschlagsformen in den Wintermonaten.
4.2 Niederschlagsgradient zwischen den Nordalpen und den inneralpinen Regionen 77
Im Gegensatz dazu sind die Winterniederschla¨ge in der inneralpinen Region I1 durch
die abschirmende Wirkung der umliegenden Berge bei Frontalniederschla¨gen wesentlich
geringer. Der Anteil des Winterniederschlags an der Jahressumme des Niederschlags be-
tra¨gt in dieser Region 35%, also etwas weniger als in den Nordalpenregion N4 (40%). Das
Maximum der Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.11f wird bei einer Windrichtung
von 290◦ mit 35 mm pro Jahr erreicht. Im Windrichtungsbereich zwischen 280◦ und 320◦
fallen fast 50% des gesamten Winterniederschlags, wa¨hrend su¨dliche und o¨stliche Wind-
richtungen in Verbindung mit Niederschlag im Winter sehr selten sind. Vor allem bei einer
reinen Nordanstro¨mung wird die Abschirmung durch die Lechtaler Alpen deutlich. In
diesem Windrichtungsbereich liegen die Niederschlagswerte deutlich unterhalb der strich-
lierten Linie, was einer geringen Niederschlagseffektivita¨t entspricht. Die Aufteilung der
Niederschla¨ge in die einzelnen Niederschlagsklassen zeigt den Kaltfrontniederschlag als be-
deutendste Niederschlagsform in der Region I1. Rund 60% des Winterniederschlags stehen
in Verbindung mit Kaltfronten, welche hauptsa¨chlich bei westlichen und nordwestlichen
Windrichtungen auftreten. Des weiteren haben auch die Restklasse und Warmfronten aus
Nordwesten einen erheblichen Anteil an der Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.11f.
Unter die Restklasse fallen hierbei hauptsa¨chlich sehr langsam ziehende Fronten, die auf
Grund der geringen Verlagerungsgeschwindigkeit das Windrichtungs- und das Tempera-
turkriterium fu¨r eine Front nicht erfu¨llen. Frontru¨ckseitiger Stau tritt in Folge der starken
Abschirmung durch die Nordalpen in dieser Region kaum auf.
Beim Vergleich der Niederschlagsverteilungen der inneralpinen Region I1 und der in
Kapitel 4.1.4 besprochenen Region V1 um Memmingen im Alpenvorland, kann man einige
klimatologische Unterschiede erkennen. Den mittleren Jahresniederschla¨gen entsprechend
(760 mm in Region I1, 1100 mm in Region V1) sind die Niederschlagswerte in Abbil-
dung 4.11b in fast allen Windrichtungssektoren geringer als in Abbildung 4.5b. Sieht man
sich die jahreszeitliche Aufteilung der Niederschlagssummen an, erkennt man, dass die
Niederschlagsdifferenzen im Sommer hauptsa¨chlich bei westlichen bis no¨rdlichen Wind-
richtungen auftreten (Abb. 4.11d, 4.5d). Bei dieser Anstro¨mung erha¨lt die inneralpine
Region durch die abschirmende Wirkung der Nordalpen bei frontalen Niederschla¨gen um
ca. 30% weniger Niederschlag als das Alpenvorland. Bei Niederschla¨gen aus su¨dwestlicher
Windrichtung, welche sich durch einen hohen konvektiven Anteil auszeichnen, sind die Nie-
derschlagsmengen in beiden Regionen ungefa¨hr gleich hoch. Auch der konvektive Anteil
am Sommerniederschlag ist in beiden Regionen anna¨hernd gleich groß. Im Winterhalbjahr
sind die Niederschlagsdifferenzen zwischen dem Alpenvorland und den inneralpinen Ta¨lern
gro¨ßer als im Sommer, da kaum konvektive Niederschla¨ge vorkommen. Bei westlichen und
nordwestlichen Windrichtungen erha¨lt die Region V1 (Abb. 4.5f) mehr als doppelt soviel
Niederschlag wie die Region I1 (Abb. 4.11f), was in der Leelage der Region I1 bei diesen
Windrichtungen begru¨ndet ist. Bei der Aufspaltung in die einzelnen Niederschlagsklas-
sen kann man auch im Winterhalbjahr keine großen Unterschiede zwischen diesen zwei
Klimaregionen erkennen.
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4.2.3 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N4 (Reutte) und I1
(Landeck)
Abbildung 4.12a ergibt sich aus der Differenz zwischen den klimatologischen Sommer-
Niederschlagsverteilungen der Regionen N4 (Abb. 4.11c) und I1 (Abb. 4.11d). Das Re-
sultat zeigt fast im gesamten Bereich positive Werte, was einem Niederschlagsplus in der
Nordalpenregion N4 entspricht. Dies ist auch nicht verwunderlich, ist doch der mittlere
Jahresniederschlag der 5 Stationen in Region N4 mit 1490 mm fast doppelt so hoch wie
in der 30 km su¨dlicher gelegenen Region I1. Die Verteilung in Abbildung 4.12a zeigt zwei
Hauptgru¨nde fu¨r den starken Niederschlagsgradienten. Das erste Maximum der Nieder-
schlagsdifferenz zwischen den zwei Regionen tritt bei einer Windrichtung von 230◦ auf,
wo in der Region N4 um ca. 30 mm pro Jahr mehr Niederschlag fa¨llt. In diesem Wind-
richtungsbereich sind die Niederschlagsdifferenzen hauptsa¨chlich auf konvektive Ereignisse
zuru¨ckzufu¨hren. Obwohl die inneralpinen Ta¨ler generell eine hohe konvektive Aktivita¨t im
Sommer aufweisen, was auch der große Anteil der konvektiven Niederschla¨ge in Abbildung
4.12b zeigt, sind die Niederschlagsmengen aus Gewittern in Region N4 noch deutlich ho¨her.
Der Hauptgrund dafu¨r liegt in der geographischen Na¨he der Region N4 zum Allga¨u (Region
N1), das durch die topographische Struktur als eine der gewittertra¨chtigsten Regionen des
Alpenraums bekannt ist. Ferner liegt die Region N4 auch direkt in der Zugbahn von Zellen
und Schauern, welche sich u¨ber den Zentralalpen bilden und mit der Su¨dwestanstro¨mung
Richtung Alpennordrand verdriftet werden. Diese advehierten Zellen und Gewitter werden
durch eine Konvergenz der Stro¨mung mit der aus dem Alpenvorland einfließenden Luft
an den Nordalpen meistens noch versta¨rkt. Des weiteren kann es bei einer Su¨dwestan-
stro¨mung zu einem Auffa¨chern der Isentropen im Lee der Nordalpen kommen (Peristeri
et. al, 2000). Durch die daraus folgende Erho¨hung des CAPE kommt es in den Nordalpen
bei su¨dwestlicher Anstro¨mung bevorzugt zur Bildung von Gewittern. Der zweite große
Anteil am Niederschlagsgradienten zwischen den Regionen N4 und I1 im Sommer fa¨llt
auf Windrichtungen zwischen West und Nord. Durch die starke Abschirmung sowohl nach
Westen (Arlbergregion) als auch nach Norden (Lechtaler Alpen) erreichen Niederschla¨ge
aus diesen Windrichtungen die Region I1 nicht oder nur in sehr abgeschwa¨chter Form. Dies
betrifft hauptsa¨chlich Kaltfrontniederschla¨ge, die im Sommerhalbjahr die ha¨ufigsten Fron-
talniederschla¨ge sind. Aber auch die unklassifizierten Fa¨lle, also vor allem frontru¨ckseitiger
Stau, leisten einen bedeutenden Beitrag zum Niederschlagsplus in Region N4. O¨stliche und
su¨dliche Anstro¨mungen fu¨hren zu keinem signifikantem Niederschlagsgradienten, da solche
Windrichtungen kaum in Verbindung mit nennenswerten Niederschla¨gen auftreten.
Im Winterhalbjahr ist die Niederschlagsdifferenz zwischen den zwei Regionen weit-
gehend auf Windrichtungen zwischen 260◦ und 20◦ beschra¨nkt. Das Maximum von u¨ber
50 mm pro Jahr ist im Windsektor von 290◦ erkennbar. Ein deutlicher Niederschlagsu¨ber-
schuss in Region N4 tritt generell bei Windrichtungen zwischen 270◦ und 320◦ auf, be-
dingt durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung an den Nordalpen. Ist in der An-
stro¨mung in 700 hPa eine schwache Su¨dkomponente vorhanden, werden die Differenzen
zwischen den zwei Regionen sofort sehr klein, da sich in diesen Fa¨llen beide Regionen im
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Regenschatten des Alpenhauptkamms befinden. Die Niederschlagsdifferenzen bei exakter
Nordanstro¨mung sind wesentlich geringer als bei Nordwestanstro¨mung, weil die klimato-
logische Ha¨ufigkeit von Nordwind viel geringer ist als jene von Nordwestwind (Abbildung
4.11c). Im Lee der Nordalpen, also in Region I1, kommt es bei einer Nord- und Nord-
westanstro¨mung durch Absinkbewegungen zu einer Abtrockung der Luft und zu einer
Abschwa¨chung der Niederschla¨ge. Bei solchen Wetterlagen kommt es durch das starke
Absinken der Luft und durch die Bildung von Schwerewellen des o¨fteren auch zur Aus-
bildung von Nordfo¨hn in den inneralpinen Ta¨lern. Der Großteil des Niederschlagsplus’
in Region N4 ist auf Kaltfronten zuru¨ckzufu¨hren, aber auch die als Rest klassifizierten
Niederschlagsereignisse fu¨hren sehr ha¨ufig zu einem negativen Niederschlagsgradienten in
Richtung Alpenhauptkamm. Hinter einer Kaltfront, wenn der Wind auf Nordwest bis Nord
gedreht hat, kommt es im gesamten Nordalpenraum durch die orographische Hebung der
feuchten Luft zu ausgepra¨gten Stauniederschla¨gen (unklassifizierte Fa¨lle). Im Gegensatz
dazu treten in den inneralpinen Regionen nach Durchzug der Kaltfront meistens keine Nie-
derschla¨ge mehr auf. Warmfrontniederschla¨ge haben nur einen relativ geringen Anteil am
Niederschlagsgradienten zwischen den Nordalpen und den inneralpinen Ta¨lern. Dies liegt
zum einen daran, dass sie klimatologisch nicht sehr ha¨ufig auftreten und zum anderen ist
bedingt durch die aufgleitende Niederschlagsstruktur an der Warmfront die Abschirmung
durch die Nordalpen viel geringer als bei Kaltfronten. Im Winter verhindert manchmal
auch ein vorhandener Kaltluftsee in den inneralpinen Ta¨lern ein Absinken der Luft und
fo¨rdert somit das U¨bergreifen der Niederschla¨ge in Richtung Alpenhauptkamm.
In einem na¨chsten Schritt wird nun der Einfluss der Luftmassentemperatur auf den
Niederschlagsgradienten untersucht. In einer gebirgigen Region wie den Alpen bietet es
sich an, die Temperatur mit Hilfe der Schneefallgrenze auszudru¨cken. Dazu wird nicht auf
die berechneten Werte des MM5 zuru¨ckgegriffen, sondern die Schneefallgrenze wird direkt
von der gemessenen Temperatur der Synop- und Klimastationen abgeleitet. Dadurch sollen
Abweichungen der Temperatur im Tal im Gegensatz zur freien Atmospha¨re beru¨cksich-
tigt werden, welche die Schneefallgrenze deutlich beeinflussen ko¨nnen. Des weiteren sind
durch die grob aufgelo¨ste Modelltopographie die Temperaturen in Bodenna¨he oft mit einer
gewissen Ungenauigkeit behaftet. Da in O¨sterreich im Laufe der 90er Jahre das Synopsta-
tionsnetz ausgebaut und dabei großteils auf teilautomatische Stationen umgestellt wurde,
gibt es bei vielen TAWES-Stationen nur unvollsta¨ndige Datensa¨tze. Deshalb wird bei den
Temperaturen der o¨sterreichischen Stationen teilweise auf die Klimastationen desselben
Ortes zuru¨ckgegriffen. Da bei diesen Stationen nur 3mal ta¨glich abgelesen wird, ist der
00 UTC-Wert aus einem Mittel zwischen dem 18 UTC- und dem 06 UTC-Wert gebildet
worden. Dies mag zwar bei einzelnen Terminen zu gewissen Ungenauigkeiten fu¨hren, sollte
jedoch bei einer klimatologischen Betrachtungsweise kaum einen Einfluss haben. Um die
gesamten Niederschlagsereignisse in Klassen zu unterteilen, werden die Schneefallgrenzen
von 2500 m und 1000 m betrachtet. Daraus ergeben sich also die drei Temperaturni-
veaus mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m (ku¨nftig mit SFG1 abgeku¨rzt), einer
Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m (SFG2) und als letzter Klasse alle Fa¨lle mit
einer Schneefallgrenze unterhalb von 1000 m (SFG3). Die Wahl dieser Schneefallgrenzen
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SFG1 (> 2500 m)
SFG2 (2500 m − 1000 m)
SFG3 (< 1000 m)
Abbildung 4.12: Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N4 und I1 in Abha¨ngigkeit der
Windrichtung und des Niederschlagtyps, getrennt fu¨r das Sommer- (a) und Winterhalbjahr (b,
siehe Abbildung 4.10 fu¨r die Lage der Regionen). Das untere Bilde zeigt die Abha¨ngigkeit des
Niederschlagsgradienten von der Schneefallgrenze.
wird dadurch begru¨ndet, dass generell zwischen einer Schneefallgrenze in Kammho¨he der
Nordalpen und einer Schneefallgrenze in ungefa¨hrer Ho¨he der Talsohle in den inneralpinen
Ta¨lern unterschieden werden soll.
Zur Berechnung einer Schneefallgrenze von 1000 m bietet sich in der Region N4 die
Synopstation Reutte an, welche 870 m u¨ber dem Meer liegt. In der inneralpinen Region I1
steht mit der Station Landeck (785 m) eine Station mit Temperaturwerten zur Verfu¨gung.
Ausgehend von einem vertikalen Temperaturgradienten von -0,65 K pro 100 m wird in
beiden Fa¨llen die Temperatur in 1000 m Seeho¨he berechnet. Dies ist gerechtfertigt, da der
vertikale Temperaturgradient bei Niederschlag meist sehr nahe am feuchtadiabatischen
liegt. Die daraus erzielten 1000 m Temperaturen beider Regionen werden nun gemittelt.
Fu¨r alle 6h-Niederschlagsintervalle mit einer Temperatur von < 1◦ C in 1000 m wird
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Schneefall angenommen. Um die Fehler bei der Berechnung einer Schneefallgrenze von
2500 m zu minimieren, werden zu diesem Zweck die Wetterdaten einer Bergstation ver-
wendet. In dieser Region wird daher die Station Zugspitze (2964 m) als Referenzstation
herangezogen. Hier wird durch einen feuchtadiabatischen Gradienten die Temperatur in
2500 m berechnet, wodurch jetzt alle 6h-Niederschlagsintervalle eingeteilt werden ko¨nnen.
Das Ergebnis dieser Einteilung ist in Abbildung 4.12c fu¨r die Niederschlagsdifferenzen
zwischen den Regionen N4 und I1 dargestellt. Sie zeigt die zuvor angesprochenen zwei
Hauptgru¨nde fu¨r den Niederschlagsu¨berschuss in den Nordalpen. Die konvektiven Som-
merniederschla¨ge, welche meist mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m verbunden
sind, fu¨hren zu einem deutlichen Niederschlagsplus in Region N4 bei Su¨dwestanstro¨mung.
Die Klasse SFG1 besteht jedoch nicht ausschließlich aus konvektiven Ereignissen. Im Som-
mer kann es des o¨fteren vorkommen, dass Frontalniederschla¨ge in Verbindung mit einer
milden atlantischen Luftmasse zu Regen in einer Ho¨he von 2500 m fu¨hren. Ansonsten tre-
ten die gro¨ßten Differenzen bei einer Nordwest- bis Nordanstro¨mung auf. In diesen Fa¨llen
dominiert hauptsa¨chlich die Klasse SFG2. Je sta¨rker die Nordkomponente des Windes in
700 hPa wird, desto gro¨ßer wird der Anteil der Niederschla¨ge mit einer Schneefallgren-
ze von unterhalb 1000 m. Bei einer exakten Nordanstro¨mung von 0◦ fallen fast 50% der
Niederschlagsdifferenzen zwischen den Nordalpen und der inneralpinen Region in diese
kalte Temperaturklasse. Dies ist nicht verwunderlich, werden doch mit einer no¨rdlichen
Stro¨mung hauptsa¨chlich polare Luftmassen in den Alpenraum advehiert, welche sich durch
eine entsprechend tiefe Schneefallgrenze auszeichnen. In Summe u¨ber die gesamten Wind-
richtungen tritt der Großteil (ca. 60%) der Niederschlagsdifferenzen zwischen den zwei
Regionen in der mittleren Schneefallgrenzenklasse (SFG2) auf.
Eine Untersuchung von normierten Niederschlagsdifferenzen (Niederschlagssumme di-
vidiert durch die Anzahl der Fa¨lle) zeigt, dass durch die orographische Niederschlags-
versta¨rkung in den Nordalpen auch die normierten Niederschlagsdifferenzen bei Nordwest-
bis Nordostanstro¨mung am ho¨chsten sind (keine Abbildung). Dabei werden Werte von bis
zu 4 mm pro 6h-Intervall erreicht, was sehr beachtlich ist, wenn man beru¨cksichtigt, dass
die zwei Regionen nur ca. 30 km voneinander getrennt liegen. Der entscheidende Punkt
ist jedoch, dass durch die Lechtaler Alpen die Region I1 relativ gut von Niederschla¨gen
aus dem Norden abgeschirmt ist.
Betrachtet man die Aufteilung der normierten Niederschlagsdifferenzen in die einzel-
nen Klassen der Temperatur bzw. Schneefallgrenze, weist die Klasse SFG2 die ho¨chsten
Werte auf. Dies liegt zum einen daran, dass die SFG1-Klasse vor allem bei su¨dwest-
lichen bis westlichen Anstro¨mungen zu einem großen Teil aus konvektiven Ereignissen
besteht, bei denen die orographische Niederschlagsversta¨rkung eine nicht so große Rolle
spielt. Zum anderen stehen sehr hohe Schneefallgrenzen bei einer Nordwestanstro¨mung
oft in Verbindung mit Warmfronten, bei denen auf Grund der Aufgleitbewegung gene-
rell ein schwa¨cherer Niederschlagsgradient auftritt. In der dritten Klasse (SFG3) sind die
6h-normierten Niederschlagsdifferenzen reduziert, weil die Niederschlagsmengen bei tiefen
Temperaturen generell niedriger sind als bei hohen. Betrachtet man die absolute Ha¨ufig-
keit der Niederschlagsereignisse in den einzelnen Temperaturklassen zeigt sich, dass im
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Mittel Niederschla¨ge mit einer Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m (SFG2)
am ha¨ufigsten vorkommen, besonders bei westlichen Windrichtungen. Selten sind hin-
gegen Niederschlagsereignisse mit einer Schneefallgrenze u¨ber 2500 m (SFG1) und einer
Anstro¨mung aus Norden oder Nordosten. Dabei handelt es sich hauptsa¨chlich um Warm-
fronten bzw. um die Alpen herumgefu¨hrte Okklusionen mit Warmfrontcharakter, welche
klimatologisch eher selten sind.
4.2.4 Niederschlagsklimatologie der Regionen N5 (Inzell) und I2 (Zell
am See)
Das zweite Paar von Regionen, an denen das U¨bergreifen von Niederschla¨gen in die in-
neralpinen Ta¨ler untersucht werden soll, befindet sich im Su¨dosten von Bayern bzw. im
o¨sterreichischen Bundesland Salzburg (siehe Abb. 4.10 fu¨r die Lage der Regionen). Die
Region N5, welche aus 5 Stationen in der Na¨he von Inzell in Bayern besteht, weist eine
sehr a¨hnliche Niederschlagsklimatologie auf wie die in Kapitel 4.1 besprochene Region N3.
Die Niederschlagsverteilung der Region N5 ist in Abbildung 4.13a dargestellt. Das Nieder-
schlagsmaximum findet man bei einer Windrichtung von 310◦, wo mehr als 160 mm/Jahr
gemessen werden. Die Position des Niederschlagsmaximums ist damit im Vergleich zu den
westlichen Nordalpenregion N1 und N4 etwas nach Norden verschoben. Dies entspricht ei-
ner generellen, leichten Verschiebung des Stro¨mungsmusters bei Niederschlag hin zu no¨rd-
lichen Windrichtungen wenn man von Westen nach Osten im Alpenraum wandert. Der
mittlere Jahresniederschlag in dieser Region betra¨gt 1955 mm, also anna¨hernd soviel wie
in Region N1. In Verbindung mit Niederschlag kommt am ha¨ufigsten eine Anstro¨mung von
290◦ vor, wie man an Hand der strichlierten Linie erkennt. Der Einfluss der orographi-
schen Niederschlagsversta¨rkung zeigt sich durch die erho¨hte Niederschlagseffektivita¨t bei
Nordwest- und Nordanstro¨mung. Die Aufteilung der Niederschlagssumme in die einzelnen
Niederschlagstypen bringt wie bei allen untersuchten Regionen hervor, dass Niederschlag
im Alpenraum am ha¨ufigsten in Form von Kaltfronten auftritt. Auffallend hoch ist in der
Region N5 der Anteil der unklassifizierten Fa¨lle, was wiederum auf eine effektive Staulage
bei entsprechender Windrichtung hindeutet. Die Summe der konvektiven Niederschla¨ge
ist in einem Bereich zwischen 210◦ und 330◦ ziemlich gleichma¨ßig aufgeteilt, wodurch sich
diese Region deutlich von der zuvor besprochenen Nordalpenregion N4 unterscheidet.
In Abbildung 4.13b ist die entsprechende Niederschlagsverteilung fu¨r die inneralpine
Region I2 dargestellt. Diese Region befindet sich ca. 50 km su¨dlich von Region N5 im Lee
der Nordalpen. Die Stationen dieser Region liegen alle in einem Ho¨henbereich zwischen 750
m und 900 m und weisen im Mittel einen Jahresniederschlag von 1130 mm auf. Der Grund
fu¨r die deutlich ho¨heren Niederschlagsmengen als in der zuvor besprochenen inneralpinen
Region I1 liegt unter anderem in der Struktur des Alpenbogens. Die Ostalpen haben ihre
gro¨ßte Nord-Su¨d-Ausdehnung im Westen von Tirol und die Breite nimmt nach Osten hin
stetig ab. Dies fu¨hrt dazu, dass auch der Abschirmungseffekt immer kleiner wird und mehr
Niederschlag in die inneralpinen Regionen u¨bergreift. Dies betrifft in Region I2 vor allem
Niederschla¨ge aus dem Norden, erreichen doch die Nordalpen in diesem Bereich kaum eine
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Ho¨he von 2500 m. Ein weiterer Grund fu¨r die Niederschlagszunahme in den inneralpinen
Regionen von Westen nach Osten liegt in der Ausrichtung der Ta¨ler. Wa¨hrend in Tirol
die meisten Ta¨ler der Nordalpen in West-Ost-Richtung verlaufen, sind die Nordalpen in
Salzburg durch einige Nord-Su¨d verlaufende Ta¨ler durchtrennt. Folglich kommt es im We-
sten zu einer starken Abschirmung von Niederschla¨gen aus dem Norden, da die Luft durch
die Ta¨ler immer wieder zum Absinken gezwungen wird. Im Osten hingegen wird durch
die Nord-Su¨d-verlaufenden Ta¨ler das U¨bergreifen von feuchter Luft und Niederschlag aus
dem Norden wesentlich erleichtert.
Die Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.13b zeigt ein Maximum von 95 mm/Jahr
bei einer Anstro¨mung aus 260◦ und 270◦. Dies ist hauptsa¨chlich auf konvektive Ereignisse
und Kaltfronten zuru¨ckzufu¨hren. Im Gegensatz zur Nordalpenregion N5 ist der mittlere
6h-Niederschlag in dieser inneralpinen Region bei Su¨dwest- bzw. Westanstro¨mung deutlich
ho¨her als bei Nordwest- und Nordanstro¨mung.
Betrachtet man die Niederschlagsverteilungen getrennt fu¨r das Winter- und Som-
merhalbjahr, erkennt man deutlich die unterschiedlichen Bedingungen in den zwei Kli-
maregionen. In der Nordalpenregion N5 (Abb. 4.13c) ergibt sich fu¨r das Sommerhalbjahr
eine sehr breite Verteilung mit hohen Niederschlagswerten von ca. 70 mm/Jahr in ei-
nem Windrichtungsbereich zwischen 250◦ und 340◦. Hier spielen vor allem Kaltfronten
und konvektive Ereignisse eine bedeutende Rolle, aber auch unklassifizierte Fa¨lle fu¨hren
bei Nordwestanstro¨mung im Sommer zu ergiebigen Niederschla¨gen in dieser Region. Die
Niederschlagswahrscheinlichkeit ist im Sommer unabha¨ngig von der Windrichtung, da kon-
vektive Ereignisse im Sommer ha¨ufig bei gradientschwachen Lagen mit geringen Windge-
schwindigkeiten auftreten. Dies zeigt auch der hohe Anteil an konvektiven Niederschla¨gen
bei einer Anstro¨mung zwischen 300◦ und 330◦. Ein Vergleich zwischen den Balken und
der strichlierten Linie zeigt, dass die Niederschlagseffektivita¨t bei Nordwest- bis Nordan-
stro¨mung am ho¨chsten ist, also bei den Windrichtungen, bei denen die orographische
Hebung zu einer effektiven Niederschlagsversta¨rkung an den Nordalpen fu¨hrt. Im Gegen-
satz dazu zeigt die inneralpine Niederschlagsverteilung im Sommer in Abbildung 4.13d ein
Maximum des mittleren 6h-Niederschlags bei einer Westanstro¨mung von 260◦ bzw. 270◦.
In diesem Bereich treten auch die meisten konvektiven Ereignisse in der Region I2 auf. Bei
Nordwest- und Nordanstro¨mung ist auf Grund der Abschirmung durch die Nordalpen die
Niederschlagseffektivita¨t in der Region I2 deutlich geringer. Vergleicht man die Abbildung
4.13d mit der Niederschlagsverteilung der zuvor besprochenen Region I1 (Abb. 4.11d)
erkennt man einige Unterschiede. Dem Jahresniederschlag entsprechend sind die Werte
in Region I2 wesentlich ho¨her als in der Region I1. Das Niederschlagsmaximum fa¨llt in
beiden Regionen bei einer Westanstro¨mung, bedingt durch die klimatologische Ha¨ufigkeit
dieser Windrichtung. Der Wert von 75 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor ist jedoch in
Region I2 um einiges ho¨her als in der um 160 km weiter westlich gelegenen Region I1 (50
mm). Neben den ho¨heren Werten fa¨llt vor allem das schma¨lere Maximum in Abbildung
4.13d auf. Wa¨hrend in Region I1 die Spitze zwischen 230◦ und 270◦ liegt, fallen in Re-
gion I2 die Werte vom Maximum bei 270◦ nach links hin wesentlich steiler ab. Bei einer
700-hPa-Windrichtung von 240◦ werden hier zum Beispiel nur mehr ungefa¨hr 50% der Nie-
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Region I2 − Niederschlagssumme


































Region N5 − Niederschlagssumme (Sommer)


































Region I2 − Niederschlagssumme (Sommer)




































Region N5 − Niederschlagssumme (Winter)




































Region I2 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.13: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nie-
derschlagtyps fu¨r die Regionen N5 (a) und I2 (b). Die Linien zeigen die Ha¨ugifkeitsverteilung der
Windrichtung fu¨r alle Intervalle (durchgezogene Linie) und nur fu¨r Niederschlagsintervalle (strich-
lierte Linie). Dieselbe Analyse ist in den Bildern c-f getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr
dargestellt.
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derschlagssumme bei 270◦ gemessen. Dies liegt hauptsa¨chlich daran, dass der konvektive
Niederschlag in Region I2 bei einer exakten Westanstro¨mung ein ausgepra¨gtes Maximum
hat, wa¨hrend in Region I1 zwischen einer Su¨dwest- und Westanstro¨mung die konvektiven
Niederschlagssummen eher gleichma¨ßig verteilt sind. Generell sind die konvektiven Nie-
derschlagswerte in Region I2 etwas ho¨her, was auf ha¨ufigere und intensivere Niederschla¨ge
bei Gewittern schließen la¨sst. Einen weiteren Unterschied in den Niederschlagsverteilungen
der zwei inneralpinen Regionen findet man bei Nordwest- bis Nordanstro¨mung. Bedingt
durch die zuvor erwa¨hnte geringere Abschirmung von Fronten aus diesen Windrichtungen
sind die Werte in Region I2 mit 30 mm pro Jahr und 10◦-Windrichtungssektor doppelt so
hoch wie in Region I1. Aus su¨dlichen Richtungen erha¨lt auch die Region I2 nur sehr wenig
Niederschlag, da hier die ma¨chtigen Hohen Tauern zu einer starken Abschirmung fu¨hren.
Die Aufteilung der Niederschla¨ge in die einzelnen Klassen ist in beiden inneralpinen Re-
gionen sehr a¨hnlich. Auch in Region I2 fa¨llt der Hauptanteil des Sommerniederschlags aus
konvektiven Zellen in Verbindung mit Kaltfronten. Ebenso ist die klimatologische Ha¨ufig-
keit der Windrichtungen bei Niederschlag in beiden Regionen nahezu dieselbe. Lediglich
das Maximum ist in Region I2 bei 280◦ zu finden, wa¨hrend es in Region I1 bei 260◦ liegt.
Im Winterhalbjahr fallen die Niederschlagsdifferenzen zwischen den Nordalpen und
den inneralpinen Regionen durch das Fehlen von konvektiven Ereignissen noch sta¨rker aus
als im Sommer. Fu¨r die Nordalpenregion N5 ergibt sich fu¨r das Winterhalbjahr ein Maxi-
mum des Niederschlags bei einer Anstro¨mung von 310◦, wie man in Abb. 4.13e erkennen
kann. In diesem Windsektor fa¨llt somit im Winter mehr Niederschlag als im Sommer (70
mm), obwohl in Summe u¨ber alle Windrichtungen nur ca. 40% des Jahresniederschlags auf
das Winterhalbjahr fallen. Der Grund dafu¨r liegt in der su¨dlicheren Lage des Polarjets wo-
durch Frontalniederschla¨ge imWinter wesentlich ha¨ufiger auftreten, als im Sommer. In die-
sem Windrichtungsbereich ist die Niederschlagssumme mehr oder weniger gleichma¨ßig auf
die drei Klassen Kaltfront, Warmfront und Rest aufgeteilt. Auch darin besteht ein großer
Unterschied zum Sommerhalbjahr, wo Warmfronten kaum einen Anteil am Gesamtnie-
derschlag haben. Die klimatologische Verteilung der Windrichtungen in Abbildung 4.13e
ist ebenfalls typisch fu¨r den Winter und kann in allen untersuchten Regionen beobach-
tet werden. Einer hohen Niederschlagswahrscheinlichkeit bei West- bis Nordanstro¨mung
steht eine geringe Anzahl an Niederschlagsintervallen bei Ost- und Su¨dwinden entgegen.
Die meisten Niederschlagsintervalle sind in Verbindung mit eine Windrichtung aus 310◦,
womit dieses Maximum genau mit den ho¨chsten Niederschlagssummen zusammenfa¨llt.
Die Niederschlagsmengen in der inneralpinen Region I2 erreichen im Winter kaum ein
Drittel der Mengen der Nordalpenregion N5, wie in Abbildung 4.13f zu erkennen ist. Wie
in den meisten inneralpinen Regionen der Alpen fallen die Winterniederschla¨ge in Region
I2 deutlich schwa¨cher aus als im Sommer. Der Anteil von 36% am Jahresniederschlag ist
dabei vergleichbar mit der zuvor besprochenen inneralpinen Region I1 (35%) und somit
etwas geringer als in den Nordalpen (40%). Das Maximum in Abbildung 4.13f befindet sich
bei einer nordwestlichen Anstro¨mung von 310◦ mit einer durchschnittlichen Menge von 40
mm pro Jahr. Diese Menge ist ziemlich gleichma¨ßig aufgeteilt auf die drei Klassen Kalt-
front, Warmfront und Rest. Wird die westliche Komponente des Windes sta¨rker, treten
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die Kaltfrontniederschla¨ge immer mehr in der Vordergrund. Ein Vergleich mit der Regi-
on I1 zeigt besonders bei no¨rdlichen Windrichtungen eine ho¨here Niederschlagseffizienz in
Region I2. Wa¨hrend in Region I1 bei einer Anstro¨mung von 350◦ kaum nennenswerter
Niederschlag fa¨llt (< 5 mm/Jahr), betragen die Werte in Region I2 immerhin 15 mm pro
Jahr. Dafu¨r sind wiederum die schwa¨cher ausgepra¨gten Nordalpen mit zahlreichen Ein-
schnitten in Nord-Su¨drichtung stromaufwa¨rts von Region I2 verantwortlich. Ein weiterer
Grund liegt in einer tendenziellen Verschiebung des klimatologischen Niederschlagsmaxi-
mums im Alpenraum. Je weiter man nach Osten voranschreitet, desto mehr verschiebt sich
das Niederschlagsmaximum im Winter von westlichen hin zu no¨rdlichen Windrichtungen.
Wie bereits in Kapitel 4.1 beschrieben, kommt es im Winterhalbjahr immer wieder vor,
dass sich der Alpenraum zwischen einem Hoch im Westen und einem ausgepra¨gten Tief
im Osten in einer kontinuierlich feuchten Nordanstro¨mung befindet. Durch die Na¨he zum
Hoch fallen dabei die Niederschla¨ge im westlichen Bereich der Ostalpen schwa¨cher aus. Im
Osten (Region N5, I2) herrscht hingegen eine Nord- bis Nordostanstro¨mung mit starker
orographischer Niederschlagsversta¨rkung in den Nord- und Zentralalpen. Bei einer west-
lichen Anstro¨mung in Abbildung 4.13f erkennt man hingegen kaum Unterschiede in den
Niederschlagsmengen der beiden Zentralalpenregionen.
4.2.5 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N5 (Inzell) und I2
(Zell am See)
Zur Untersuchung des Niederschlagsgradienten zwischen den Nordalpen und den inneral-
pinen Ta¨lern sind in Abbildung 4.14a,b die Niederschlagsdifferenzen zwischen den zwei Re-
gionen N5 und I2 getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr dargestellt. Die Differenz
ist bei den meisten Windrichtungen positiv, was einem Niederschlagsplus in den Nordal-
pen entspricht. Im Sommer werden im Windrichtungsbereich zwischen 280◦ und 0◦ fast
durchwegs hohe Werte von u¨ber 20 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor gemessen. Der Maxi-
malwert bei einer Windrichtung von 320◦ bzw. 340◦ erreicht dabei sogar u¨ber 40 mm/Jahr.
Dies zeigt, wie stark der Niederschlagsgradient zwischen diesen beiden Regionen ist, welche
nur 50 km voneinander getrennt liegen. Das Auftreten der hohen Niederschlagsdifferenzen
bei Nordwest- bis Nordanstro¨mung verdeutlicht den Einfluss der orographischen Nieder-
schlagsversta¨rkung in Region N5. Ein weiterer interessanter Aspekt in Abbildung 4.14a
sind die negativen Niederschlagsdifferenzen bei einer Anstro¨mung von 260◦ und 270◦. Weht
der Wind parallel zu den Alpen erhalten die inneralpinen Regionen mehr Niederschlag als
der Alpennordrand. Die Werte sind mit 10 mm pro Jahr zwar nicht sehr hoch, aber im Ver-
gleich zu den benachbarten Windrichtungssektoren tritt diese negative Differenz sehr stark
in den Vordergrund. Betrachtet man die negativen Balken bei 260◦ und 270◦ erkennt man,
dass hauptsa¨chlich Fronten und konvektive Ereignisse fu¨r diesen negativen Niederschlags-
gradienten verantwortlich sind, wobei die Kaltfronten im Sommer ha¨ufig mit konvektiven
Ereignissen einhergehen. Bei solchen Windrichtungen erweist sich die inneralpine Region
um Zell am See als sehr gewittertra¨chtig, wie auch an den hohen konvektiven Anteilen in
Abbildung 4.13d erkennbar ist. Bei einer genauen Betrachtung der Topographie im oberen
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Salzachtal, in dem sich die meisten der 5 Stationen befinden, erkennt man ein zonal verlau-
fendes Tal, das von den no¨rdlichen Teilen der Zillertaler Alpen im Westen abgeschlossen
wird. Bei einer westlichen bis leicht su¨dwestlichen Anstro¨mung werden folglich die konvek-
tiven Zellen, welche sich u¨ber der erho¨hten Topographie im Westen bilden, in Richtung
Region I2 advehiert und fu¨hren dort ha¨ufig zu gewittrigen Niederschla¨gen. Im Gegensatz
dazu befinden sich bei solchen Wetterlagen stromaufwa¨rts von Region N5 keine großen
Erhebungen, welche die Bildung von konvektiven Zellen begu¨nstigen ko¨nnten. Bei einer
Westanstro¨mung in 700 hPa kommt es außerdem u¨ber den inneralpinen Regionen ha¨ufig
zu einer Konvergenz von Luftmassen, die durch die teilweise Umstro¨mung der Alpen in
Kombination mit der solaren Heizung u¨ber dem Alpenhauptkamm entsteht (Crook and
Tucker, 2005). Als Folge dieser Konvergenz kommt es inneralpin zu einer Labilisierung
der Atmospha¨re und zu einer ha¨ufigen Bildung von konvektiven Zellen. Dieser Effekt ist
in den o¨stlichen Teilen des Alpenbogens wesentlich sta¨rker, weil in diesem Bereich der Al-
penbogen eine geringere Nord-Su¨d-Ausdehnung hat. Der zweite wesentliche Anteil an den
negativen Niederschlagsdifferenzen bei 260◦ und 270◦ fa¨llt auf Warmfrontniederschla¨ge.
Durch das Aufgleiten der warmen Luft kann es vorkommen, dass es am wesentlich ho¨her-
en Alpenhauptkamm zu einer sta¨rkeren orographischen Niederschlagsversta¨rkung kommt
als in den Nordalpen. Mo¨gliche ablenkende Effekte der Windrichtung in 700 hPa durch
den Alpenhauptkamm, der dieses Niveau deutlich u¨berragt, spielen hingegen fu¨r die Ana-
lyse keine Rolle, da die Windrichtung von einem einzelnen topographisch unbeeinflussten
Gitterpunkt am Alpennordrand u¨bernommen wird. Bei einer sta¨rker werdenden su¨dlichen
Komponente in Abbildung 4.14a verschwinden die negativen Niederschlagsdifferenzen und
es stellt sich wiederum ein Niederschlagsplus in Region N5 ein. Dies ha¨ngt mo¨glicherweise
damit zusammen, dass bei einer Su¨danstro¨mung die u¨ber dem Alpenhauptkamm gebilde-
ten Gewitter auch die Nordalpenregion N5 erreichen und sich dort durch eine Konvergenz
mit der einfließenden Luft aus dem Alpenvorland oftmals noch versta¨rken. Ein weiterer
mo¨glicher Grund fu¨r die positiven Werte der Niederschlagsdifferenz in Abbildung 4.14a
bei Su¨danstro¨mung ko¨nnen auch fo¨hnige Effekte in den inneralpinen Ta¨lern sein, die zu
einer Reduzierung der Niederschlagsmengen fu¨hren. Bei der Analyse von Niederschlagsdif-
ferenzen sei an dieser Stelle noch einmal erwa¨hnt, dass es sich dabei um Nettodifferenzen
handelt. Es kommt also bei der Aufsummierung u¨ber die positiven und negativen Nieder-
schlagsdifferenzen zu einer gewissen Kompensation. So erha¨lt die Region I2 zum Beispiel
nicht bei jeder konvektiven Lage mit einer westlichen Anstro¨mung mehr Niederschlag als
die entsprechende Nordalpenregion. Klimatologisch gesehen liefern solche Wetterlagen je-
doch im Mittel in der inneralpinen Region I2 mehr Niederschlag als am Alpennordrand.
In Abbildung 4.14b sind die Ergebnisse der entsprechenden Analyse fu¨r das Win-
terhalbjahr dargestellt. Durch die geringe Bedeutung von konvektiven Niederschla¨gen ist
die Niederschlagsdifferenz zwischen den zwei Regionen N5 und I2 fast durchwegs posi-
tiv. Bei einer Anstro¨mung zwischen 270◦ und 20◦ kommt es durch die orographisch be-
dingte Niederschlagsversta¨rkung zu einem starken Niederschlagsgradienten, der bei einer
Nordwestanstro¨mung von 300◦ mit 65 mm pro Jahr sein Maximum erreicht. Sogar bei
der klimatologisch nicht so ha¨ufigen Nordanstro¨mung erreichen die Werte noch beinahe
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SFG1 (> 2500 m)
SFG2 (2500 m − 1000 m)
SFG3 (< 1000 m)
Abbildung 4.14: Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N5 und I2 in Abha¨ngigkeit der
Windrichtung und des Niederschlagtyps, getrennt fu¨r das Sommer- (a) und Winterhalbjahr (b,
siehe Abbildung 4.10 fu¨r die Lage der Regionen). Das untere Bilde zeigt die Abha¨ngigkeit des
Niederschlagsgradienten von der Schneefallgrenze.
30 mm pro Jahr. Der Hauptanteil der Niederschlagsdifferenz ist auf Kaltfronten zuru¨ck-
zufu¨hren, deren Niederschlag sich durch die ansteigende Topographie in den Nordalpen
wesentlich versta¨rkt. Aber auch Warmfronten und der postfrontale Nordstau (Restklasse)
haben einen wesentlichen Anteil am Niederschlagsplus in Region N5. Vergleicht man die
Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.14b mit jenen zwischen den Regionen N4 und I1
in Abbildung 4.12b, fallen besonders die deutlich gro¨ßeren Werte bei no¨rdlichen Windrich-
tungen auf. Im Bereich zwischen 330◦ und 350◦ sind die Niederschlagswerte in Abbildung
4.14b doppelt so hoch wie im Westen von Tirol. Dies ist doch sehr beachtlich, vor allem
wenn man beru¨cksichtigt, dass die inneralpine Region I2 bei no¨rdlichen Windrichtungen
wesentlich mehr Niederschlag erha¨lt als die Region I1. Der Hauptgrund dafu¨r liegt in der
orographisch bedingten, effektiveren Stauwirkung in Region N5 im Vergleich zu Region
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N4.
Um den Einfluss der Temperatur auf den Niederschlagsgradienten zwischen den
Nordalpen und den inneralpinen Regionen zu verdeutlichen, ist in Abbildung 4.14c wie-
derum die ganzja¨hrige Niederschlagsdifferenz in Abha¨ngigkeit der Schneefallgrenze dar-
gestellt. Die Schneefallgrenze wurde dabei aus den Temperaturen der Talstationen Zell
am See (766 m) und Traunstein (635 m) und der Bergstation Rudolfshu¨tte (2304 m),
welche sich etwas su¨dlich der Region I2 an der Nordabdachung der Hohen Tauern be-
findet, berechnet. A¨hnlich wie in der vorher besprochenen Region, wird auch hier die
Schneefallgrenze von 1000 m aus den Temperaturwerten der beiden Talstationen berech-
net, welche fu¨r alle 6h-Intervalle gemittelt werden. Durch die Mittelung der Temperaturen
einer Station im Alpenvorland (Traunstein) und einer in den Zentralalpen (Zell am See)
soll der Einfluss von seichten inneralpinen Kaltluftseen, welche sich im Winter sehr ha¨ufig
in den inneralpinen Ta¨lern bilden, etwas reduziert werden. Außerdem ist es vernu¨nftig,
bei der Betrachtung von Niederschlagsdifferenzen zwischen zwei Regionen die Schneefall-
grenze durch Temperaturwerte beider Regionen zu berechnen. Durch die Annahme eines
feuchtadiabatischen Temperaturgradienten ergeben sich aus den Werten der Stationen die
Temperaturen in 2500 m (aus der Bergstation) und 1000 m, woraufhin sich die Nieder-
schlagsdifferenzen klassifizieren lassen. Durch die Zusammenfassung von Sommer- und
Winterhalbjahr entfallen die negativen Differenzen bei einer Windrichtung von 260◦ und
270◦ zu einem großen Teil. Lediglich durch den negativen Wert bei einer Schneefallgrenze
von u¨ber 2500 m (SFG1) la¨sst sich erkennen, dass konvektive Niederschla¨ge in Verbindung
mit einer Westanstro¨mung in Region I2 meistens ergiebiger ausfallen als in den Nordalpen.
Auch bei Fronten kann die Schneefallgrenze u¨ber 2500 m liegen. Dies zeigt sich an Hand
der Werte von bis zu 25 mm in der Klasse SFG1 bei einer nordwestlichen Anstro¨mung,
die damit ho¨her sind als die konvektiven Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.14a.
Ein Vergleich mit den im vorigen Kapitel berechneten Niederschlagsdifferenzen zwischen
den Regionen N4 und I1 zeigt neben den ho¨heren Werten auch einen gro¨ßeren Anteil der
Klasse SFG3 in Abbildung 4.14c. Hauptsa¨chlich bei einer westlichen bis nordwestlichen
Anstro¨mung ist der Anteil der kalten Temperaturklasse am Niederschlagsgradienten in der
o¨stlicheren der beiden Regionen bedeutend ho¨her. Ein Grund dafu¨r ko¨nnte in den nied-
rigeren Winterdurchschnittstemperaturen im Osten liegen. Wa¨hrend in den westlichen
Regionen des Alpenraums bei Westanstro¨mung oft eine hohe Schneefallgrenze durch die
milden atlantischen Luftmassen herrscht, verbleiben die o¨stlichen Teile der Alpen manch-
mal im Einflussbereich der kalten, kontinentalen Luftmasse. Eine weitere Ursache ko¨nnte
auch in der Berechnung der Schneefallgrenze unter Miteinbeziehung der Temperatur der
Station Zell am See liegen. Zell am See befindet sich in einer ausgepra¨gten Beckenlage,
in der sich in den Wintermonaten massiv Kaltluft ansammelt. Die Westanstro¨mung in
Verbindung mit Niederschlag schafft es dabei ha¨ufig nicht, den Kaltluftsee auszura¨umen,
wodurch die Schneefallgrenze in dieser inneralpinen Regionen ha¨ufig wesentlich tiefer liegt
als in den Nordalpen. Da beim Niederschlagsgradienten zwischen den Regionen N4 und I1
die Temperatur in 1000 m aus den Stationen Reutte und Landeck, welche beide nicht so
ha¨ufig von Kaltluftseen betroffen sind wie Zell am See, berechnet wird, ko¨nnte dies eine
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Auswirkung auf die Aufteilung in die verschiedenen Temperaturklassen haben.
Um den Einfluss der unterschiedlichen klimatologischen Ha¨ufigkeit der einzelnen
Windrichtungs- und Temperaturklassen zu eliminieren, wurden wiederum die normierten
Niederschlagsdifferenzen untersucht (keine Abbildung). Sie zeigen den deutlichen nieder-
schlagsversta¨rkenden Einfluss der Orographie in Region N5, wa¨hrend im Lee der Nordalpen
wesentlich weniger Niederschlag fa¨llt. Besonders hoch sind die normierten Werte zwischen
280◦ und 20◦, wobei die Werte ziemliche gleichma¨ßig auf die 3 Klassen der Schneefallgrenze
aufgeteilt sind. Die mittlere Niederschlagsversta¨rkung bei Nordwest- bis Nordanstro¨mung
ist in Region N5 etwas ho¨her als im Westen von Tirol. Bei su¨dwestlichen bis westlichen
Windrichtungen ist hingegen der normierte Niederschlagsgradient zwischen den Regionen
N4 und I1 gro¨ßer. Dies liegt an der bereits erwa¨hnten hohen konvektiven Aktivita¨t in der
Region N4 bei solchen Wetterlagen. Andererseits fu¨hren aber auch die ha¨ufigen Gewitter
in der Region I2 zu einer Reduzierung der Niederschlagsdifferenz zum Nordalpenraum.
4.2.6 Niederschlagsklimatologie der Regionen N6 (Fuschl) und I3 (Rad-
stadt)
Das letzte Regionenpaar, welches fu¨r diese Untersuchung ausgewa¨hlt wurde, befindet sich
im o¨sterreichischen Bundesland Salzburg und umfasst die Regionen N6 und I3 in Abbil-
dung 4.10. Die Niederschlagsklimatologie der Nordalpenregion N6 ist in Abbildung 4.15a
dargestellt. Diese Region besteht aus 5 Stationen im Salzkammergut rund um die Station
Fuschl (670 m). Der mittlere Jahresniederschlag dieser Region im Zeitraum zwischen 1991
und 2000 betra¨gt 1750 mm und ist somit etwas niedriger als in der zuvor besprochenen
Region N5. Die gesamte Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.15a a¨hnelt sehr stark je-
ner der Nordalpenregion N5, welche sich nur 50 km weiter westlich in einer a¨hnlichen
topographischen Lage befindet. Die meisten Niederschla¨gen kommen im 10◦-Windsektor
bei 310◦ vor, wo im Mittel 160 mm/Jahr fallen. Grundsa¨tzlich sind Niederschla¨ge in dieser
Region meistens in Verbindung mit einer westlichen bis no¨rdlichen Anstro¨mung in 700
hPa. Die Aufteilung der Niederschla¨ge in die einzelnen Klassen zeigt ein stark von der
Windrichtung abha¨ngiges Bild. Bei nordwestlichen und no¨rdlichen Windrichtungen domi-
nieren frontale Niederschla¨ge (hauptsa¨chlich Kaltfronten) und der postfrontale Nordstau
(Restklasse), wa¨hrend bei westlicher Anstro¨mung hauptsa¨chlich Kaltfronten und konvek-
tive Ereignisse fu¨r die Niederschla¨ge verantwortlich sind. Konvektiver Niederschlag tritt
hauptsa¨chlich bei Windrichtungen zwischen 210◦ und 310◦ auf. Das Verha¨ltnis zwischen
den Niederschlagswerten und den relativen Wahrscheinlichkeiten fu¨r die einzelnen Wind-
richtungen bei Niederschlag zeigt die ho¨chste Niederschlagseffektivita¨t bei einer Nordwest-
bis Nordanstro¨mung. Auch die Niederschlagswahrscheinlichkeit ist bei diesen Windrich-
tungen wesentlich ho¨her als bei Su¨dwest- bis Westanstro¨mung.
Im Vergleich dazu ist in Abbildung 4.15b die Niederschlagsverteilung der inneralpi-
nen Region I3, welche sich aus Stationen im salzburgischen Pongau um Radstadt (890
m) zusammensetzt, dargestellt. Die Niederschlagsmengen sind fu¨r eine inneralpine Region
außergewo¨hnlich hoch, was sich auch am mittleren Jahresniederschlag von 1230 mm zeigt.
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Dies liegt vor allem an der bereits erwa¨hnten Abnahme der Kammho¨he der Nordalpen
von Westen nach Osten. Bei einer Betrachtung der lokalen Topographie in der Region
I3 erkennt man, dass die no¨rdlich vorgelagerten Erhebungen in Form des Tennengebirges
nur noch eine Ho¨he von maximal 2300 m erreichen. Außerdem handelt es sich dabei um
keinen durchgehenden Gebirgszug, sondern um zahlreiche kleine Berggruppen die durch
Ta¨ler voneinander getrennt sind. Dadurch ist der Abschirmungseffekt bei westlichen bis
no¨rdlichen Windrichtungen bedeutend kleiner als in den anderen inneralpinen Regionen I1
und I2. In nordo¨stlicher Richtung ist das Dachsteinmassiv vorgelagert, das zwar beinahe
3000 m erreicht, doch hat dieses Gebirge auf Grund der geringen klimatologischen Ha¨ufig-
keit von Nordostwind kaum einen Einfluss auf die Niederschlagsverteilung (Abb. 4.15b).
Das Niederschlagsmaximum wird bei einer westlichen Anstro¨mung von 260◦ bzw. 270◦ mit
fast 100 mm/Jahr erreicht. Nimmt die no¨rdliche Komponente zu, verbleiben die Nieder-
schlagssummen bis zu einer Windrichtung von 340◦ durchwegs u¨ber 70 mm/Jahr, obwohl
die relative Ha¨ufigkeit der Windrichtung bei Niederschlagsintervallen deutlich abnimmt.
Dies spricht dafu¨r, dass die orographische versta¨rkten Niederschla¨ge der Nordalpen hier
auch teilweise in die inneralpinen Regionen u¨bergreifen. Ein weiteres Indiz dafu¨r ist der
fu¨r eine inneralpine Region relativ hohe Anteil an unklassifiziertem Niederschlag bei nord-
westlicher bis no¨rdlicher Anstro¨mung. Eine hohe Niederschlagseffektivita¨t wird in dieser
Region auch bei Su¨dwest- bis Westanstro¨mung erreicht, bedingt durch die hohe konvek-
tive Aktivita¨t bei dieser Stro¨mungsrichtung. In Summe liefern Kaltfronten den meisten
Niederschlag in der Region I3, vor allem im Bereich zwischen 250◦ und 330◦.
Sieht man sich die jahreszeitlich getrennte Niederschlagsverteilung an, erkennt man,
dass der meiste Sommerniederschlag in der Nordalpenregion N6 in einem Bereich zwischen
250◦ und 340◦ fa¨llt (Abb. 4.15c). U¨ber diesen gesamten Windrichtungsbereich erreichen die
Werte im Mittel zwischen 60 und 75 mm/Jahr. Die Sommerniederschla¨ge in der Nordalpen-
region N6 sind vor allem durch konvektive Ereignisse und Kaltfronten gepra¨gt. Konvektive
Ereignisse treten dabei hauptsa¨chlich bei einer Windrichtung in 700 hPa zwischen 210◦
und 330◦ auf, wa¨hrend Kaltfronten erst ab einer Anstro¨mung von 250◦ einen bedeutenden
Anteil an der Niederschlagssumme haben. Kaltfronten sind vor allem bei su¨dwestlicher und
westlicher Anstro¨mung ha¨ufig mit konvektiven Niederschla¨gen verbunden. Unklassifizier-
te Fa¨lle beschra¨nken sich hauptsa¨chlich auf nordwestliche und no¨rdliche Windrichtungen,
also auf jene Bereiche, in denen eine starke orographische Niederschlagsversta¨rkung auf-
tritt. Die Niederschlagsbalken in Abbildung 4.15c folgen in einem Bereich zwischen 180◦
und 280◦ ziemlich genau der Kurve der relativen Verteilung der Windrichtungen bei Nie-
derschlag. Wird jedoch die Nordkomponente des Windes gro¨ßer, nehmen die Werte der
strichlierten Kurve stark ab und die Niederschlagswerte liegen deutlich daru¨ber. Dies la¨sst
auf eine hohen mittleren 6h-Niederschlag bei diesen Windrichtungen bedingt durch die
orographische Niederschlagsversta¨rkung an den Nordalpen schließen.
Dieselbe Analyse fu¨r die inneralpine Region I3 ergibt ein deutlich unterschiedliches
Bild. Wa¨hrend die Niederschlagswerte in der Nordalpenregion im Sommer in einem breiten
Bereich zwischen 250◦ und 340◦ sehr hoch sind, gibt es in der inneralpinen Region I3 ein
ausgepra¨gtes Maximum bei Westanstro¨mung, wie in Abbildung 4.15d dargestellt. Ausge-
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Region N6 − Niederschlagssumme (Sommer)


































Region I3 − Niederschlagssumme (Sommer)




































Region N6 − Niederschlagssumme (Winter)




































Region I3 − Niederschlagssumme (Winter)























Abbildung 4.15: Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und des Nie-
derschlagtyps fu¨r die Regionen N6 (a) und I3 (b). Die Linien zeigen die Ha¨ufigkeitsverteilung der
Windrichtung fu¨r alle Intervalle (durchgezogene Linie) und nur fu¨r Niederschlagsintervalle (strich-
lierte Linie). Dieselbe Analyse ist in den Bildern c-f getrennt fu¨r das Sommer- und Winterhalbjahr
dargestellt.
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hend von diesem Maximum nehmen die Werte in beide Richtungen relativ rasch ab, was
einer a¨hnlichen klimatologischen Verteilung wie in Region I2 entspricht, wobei jedoch die
Werte in Region I3 mit bis zu 85 mm pro Jahr etwas ho¨her sind. Zwischen nordwestlichen
und no¨rdlichen Anstro¨mungsrichtungen sind die Niederschlagssummen in Abbildung 4.15d
mit 30 mm pro Jahr nahezu konstant. Betrachtet man die Verteilung der Windrichtungen,
ergibt sich das Maximum im Fall der Niederschlagsintervalle (strichlierte Linie) bei 270◦.
Der Vergleich zwischen der strichlierten Linie und den Niederschlagssummen zeigt, dass
der mittlere 6h-Niederschlag in dieser Region bei Su¨dwest- bis Westwind wesentlich ho¨her
ist als bei Nordwestwind. So ist zum Beispiel die Niederschlagssumme bei 270◦ um ca. 50%
ho¨her als bei 280◦, obwohl die klimatologische Ha¨ufigkeit dieser beiden Windrichtungen
anna¨hernd gleich groß ist. Der gro¨ßte Beitrag dazu kommt von konvektiven Niederschla¨gen,
bei denen die Niederschlagsintensita¨ten sehr hoch sind. Am ha¨ufigsten treten konvektive
Lagen bei su¨dwestlicher bis westlicher Anstro¨mung auf. Auch in diesem Punkt a¨hnelt die
Verteilung in Abbildung 4.15d der Niederschlagsverteilung der Region I2 sehr. Nieder-
schla¨ge aus su¨dlichen Windrichtungen sind in Region I3 sehr selten anzutreffen, und auch
die Niederschlagseffektivita¨t ist dabei niedriger als bei westlichen Anstro¨mungen. Dies ist
auf die starke Abschirmung der Niederschla¨ge von Su¨den durch den deutlich u¨ber 3000 m
hohen Alpenhauptkamm zuru¨ckzufu¨hren. Die Aufspaltung der Niederschlagssumme in die
einzelnen Niederschlagsklassen zeigt ein typische inneralpine Verteilung mit einer ziemlich
gleichma¨ßigen Aufteilung auf die Niederschlagsklassen ”konvektiv” und ”Kaltfront”.
Im Winterhalbjahr (Abb. 4.15e) ist der Verlauf der Niederschlagssummen in der Re-
gion N6 sehr nah an der strichlierten Kurve. So fa¨llt das Maximum mit 95 mm/Jahr in
denselben Windsektor von 310◦, in den auch die meisten Niederschlagsintervalle fallen.
Bei nordwestlicher Anstro¨mung ist die Niederschlagswahrscheinlichkeit in dieser Region
sehr hoch, was an den wesentlich ho¨heren Werten der strichlierten Kurve im Vergleich zur
durchgezogenen Kurve erkennbar ist. Ausgehend vom Maximum bei 310◦ nehmen die Nie-
derschlagswerte in beide Richtungen relativ rasch ab. Bei einer exakten Nordanstro¨mung
von 0◦ werden zum Beispiel nur mehr 26 mm/Jahr, also nur noch knapp ein Viertel der
Werte bei Nordwestanstro¨mung erreicht. Der gro¨ßte Anteil der Niederschla¨ge im Winter
fa¨llt auf Kaltfronten mit ca. 45%. Durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung an
den Nordalpen hat auch die Restklasse einen bedeutenden Anteil an der Niederschlagsver-
teilung in Abbildung 4.15e. Am ha¨ufigsten und ergiebigsten sind solche unklassifizierten
Fa¨lle bei einer Anstro¨mung von 310◦, wo im Mittel 40 mm pro Winterhalbjahr in diese
Niederschlagsklasse fallen. Im Gegensatz zum Sommer treten im Winter auch Warmfron-
ten regelma¨ßig auf und fu¨hren vor allem bei nordwestlicher Anstro¨mung zu nennenswerten
Niederschlagswerten.
In der inneralpinen Region I3 (Abb. 4.15f) ist die Niederschlagssumme im Winter we-
sentlich geringer als im Sommer und auch die Verteilung zeigt einen flacheren Verlauf. Das
Maximum wird in der Region I3 bei einer Windrichtung von 330◦ mit einem durchschnitt-
lichen Wert von 42 mm pro Jahr erreicht. Die Position des Maximums bei Nordnordwest
besta¨tigt die Verschiebung des Niederschlagsmaximums hin zu no¨rdlichenWindrichtungen,
je weiter man nach Osten im Alpenraum geht. Die Niederschlagswerte in Region I3 sind
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im Winter in einem Bereich zwischen 280◦ und 340◦ mit Werten u¨ber 30 mm/Jahr relativ
hoch. Erst bei noch sta¨rkerer no¨rdlicher Windkomponente nimmt die Niederschlagssumme
auf Grund der geringeren Anzahl an Niederschlagsintervallen deutlich ab. Die gesamte Nie-
derschlagsverteilung a¨hnelt in ihrem Verlauf sehr stark jener in Region I2. Nur die Werte
in Region I3 sind, dem ho¨heren Jahresniederschlag entsprechend, um ca. 10% - 20% ho¨her.
Die Aufspaltung in die einzelnen Niederschlagsklassen bringt die Kaltfront mit ca. 55%
des Gesamtniederschlags als die dominierende Niederschlagsform im Winter hervor. Vor
allem bei westlicher bis nordwestlicher Anstro¨mung erha¨lt diese Region sehr viel Nieder-
schlag aus Kaltfronten. Des weiteren hat auch die Restklasse, also hauptsa¨chlich stationa¨re
Fronten und frontru¨ckseitiger Stau der von den Nordalpen u¨bergreift, einen erheblichen
Anteil am Winterniederschlag in Region I3. Damit unterscheidet sich diese Region etwas
von den anderen inneralpinen Regionen I1 und I2, wo es kaum zu einem U¨bergreifen von
Stauniederschla¨gen in die Zentralalpen kommt. In den Windsektoren zwischen 300◦ und
330◦ spielen auch noch Warmfrontniederschla¨ge eine bedeutende Rolle. Betrachtet man
die Niederschlagseffektivita¨t, so erkennt man einen deutlichen Unterschied zum Sommer-
halbjahr. Wa¨hrend im Sommer auf Grund der konvektiven Niederschla¨ge die ho¨chsten
mittleren 6h-Niederschla¨ge bei Su¨dwest- bis Westwind auftreten, ist im Winter die Nie-
derschlagseffektivita¨t bei Nordwestwind ho¨her. Auch die Niederschlagswahrscheinlichkeit
weist bei Nordwest- bis Nord ein Maximum auf.
4.2.7 Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N6 (Fuschl) und I3
(Radstadt)
Der Niederschlagsgradient zwischen der Nordalpenregion N6 und der inneralpinen Region
I3 wird wiederum an Hand der akkumulierten 6h-Niederschlagsdifferenzen in Abha¨ngigkeit
der Windrichtung untersucht. Das Ergebnis ist in Abbildung 4.16a fu¨r das Sommerhalb-
jahr dargestellt. Entsprechend der ho¨heren Jahresniederschlagssumme in Region N6 sind
die Werte in den meisten Windrichtungssektoren positiv. Die gro¨ßten positiven Differenzen
werden dabei im Bereich zwischen 290◦ und 340◦ mit Werten bis zu 30 mm/Jahr gemes-
sen. Dies ist genau der Bereich, in dem die orographische Hebung am Alpennordrand zu
einer deutlichen Niederschlagsversta¨rkung fu¨hrt, wa¨hrend die Niederschla¨ge die Regionen
su¨dlich der Nordalpen nur in abgeschwa¨chter Form erreichen. Die Werte von bis zu 30
mm/Jahr sind im Vergleich zum Niederschlagsgradienten zwischen den Regionen N5 und
I2 etwas niedriger. Dies ist eine unmittelbare Folge der geringeren Differenz der Jahresnie-
derschla¨ge. Wa¨hrend die Nordalpenregion N5 im Mittel um 15% Niederschlag mehr erha¨lt
als die Region N6, erweist sich bei den inneralpinen Gebieten die Region I3 gegenu¨ber der
Region I2 als niederschlagsreicher. Der Hauptanteil der positiven Niederschlagsdifferen-
zen geht auf Kaltfronten und die unklassifizierten Fa¨lle zuru¨ck. A¨hnlich wie zwischen den
Regionen N5 und I2 sind auch in Abbildung 4.16a im Sommer in den Nordalpen geringe-
re Niederschlagsmengen bei einer westlichen Anstro¨mung zwischen 260◦ und 270◦ in 700
hPa zu erkennen. Die Werte von bis zu 20 mm/Jahr sind durchaus beachtlich, wenn man
beru¨cksichtigt, dass es auf Grund der Darstellungsweise zu einem starken Kompensationss-
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SFG1 (> 2500 m)
SFG2 (2500 m − 1000 m)
SFG3 (< 1000m)
Abbildung 4.16: Niederschlagsdifferenz zwischen den Regionen N6 und I3 in Abha¨ngigkeit der
Windrichtung und des Niederschlagtyps, getrennt fu¨r das Sommer- (a) und Winterhalbjahr (b,
siehe Abbildung 4.10 fu¨r die Lage der Regionen). Das untere Bilde zeigt die Abha¨ngigkeit des
Niederschlagsgradienten von der Schneefallgrenze.
effekt kommen kann. Der gro¨ßte Teil der resultierenden negativen Niederschlagsdifferenzen
betrifft konvektive Ereignisse und Kaltfronten, bei denen der konvektive Anteil sehr hoch
ist. Dies ha¨ngt wiederum mit einer ho¨heren Gewitteraktivita¨t des o¨stlichen Alpenhaupt-
kamms bei einer westlichen bis leicht su¨dwestlichen Anstro¨mung zusammen. Dabei kommt
es ha¨ufig auch zu einer Advektion der u¨ber dem Alpenhauptkamm gebildeten Gewitter,
wodurch im gesamten inneralpinen Raum hohe Niederschlagsmengen registriert werden.
Die Topographie in der Nordalpenregion N6 ist hingegen nach Westen hin ziemlich flach,
wodurch die konvektiven Niederschla¨ge bei dieser Anstro¨mung dort schwa¨cher ausfallen.
Bei einer sta¨rkeren Su¨dkomponente werden die konvektiven Zellen der Zentralalpen auch
in Richtung Nordalpen advehiert wodurch sich in diesem Windsektor kaum ein Nieder-
schlagsgradient ausbildet.
96 Klimatologische Analyse von Niederschlagsdifferenzen in den Alpen
Der Niederschlagsgradient in den Monaten zwischen Oktober und Ma¨rz ist
hauptsa¨chlich durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung an den Nordalpen ge-
pra¨gt, wie man in Abbildung 4.16b erkennen kann. Die sta¨rksten Differenzen entstehen,
der klimatologischen Ha¨ufigkeit der Windrichtungen entsprechend, bei einer Nordwest-
anstro¨mung von 300◦, wo die Nordalpenregion N6 im Mittel um 55 mm pro Jahr mehr
Niederschlag erha¨lt als die Zentralalpenregion I3. Auch bei Nordwind ist die orographi-
sche Hebung an den Nordalpen stark, jedoch kommen solche Wetterlagen nicht so ha¨ufig
vor wie Nordwestanstro¨mungen. Den Hauptanteil an den Niederschlagsdifferenzen haben
Kaltfronten und unklassifizierte Fa¨lle. Bei einem Kaltfrontdurchgang kommt es wegen der
ansteigenden Topographie in den Nordalpen zu einer Versta¨rkung der Niederschla¨ge. Nach
Abzug der Kaltfront halten die Niederschla¨ge in der Nordalpenregion noch an, wa¨hrend
es inneralpin durch Absinken zu einer Abtrocknung der Luft kommt. Vergleicht man die
Differenzen in Abbildung 4.16b mit den Ergebnissen der bisher analysierten Niederschlags-
gradienten, erkennt man im Wesentlichen u¨berall dasselbe Muster. Nur die Niederschlags-
werte sind zwischen den einzelnen Regionen etwas unterschiedlich. So sind die Differenzen
im Winter zwischen den Regionen N6 und I3 ungefa¨hr vergleichbar mit jenen zwischen
den Regionen N4 und I1, jedoch etwas niedriger als zwischen den Regionen N5 und I2.
Negative Differenzen zwischen den Nordalpen und den inneralpinen Regionen treten we-
gen der Dominanz von westlichen bzw. no¨rdlichen Windrichtungen und dem Fehlen von
konvektiven Ereignissen im Winterhalbjahr kaum auf.
In der Abbildung 4.16c ist die Aufteilung der gesamtja¨hrlichen Niederschlagsdifferen-
zen zwischen den Regionen N6 und I3 in Abha¨ngigkeit der Schneefallgrenze dargestellt.
Die zur Berechnung der Schneefallgrenze beno¨tigten Temperaturwerte wurden von den
Stationen Salzburg, St. Johann im Pongau und der Bergstation Rudolfshu¨tte u¨bernom-
men. Die Station Salzburg, welche 20 km westlich der Zentrumsstation Fuschl liegt, wur-
de verwendet, da im Datensatz in der Region N6 keine Synop- bzw. Klimastation zur
Verfu¨gung steht. Die Schneefallgrenze von 1000 m wurde wiederum aus dem Temperatur-
mittel der zwei Talstationen (Salzburg, St. Johann) unter der Annahme eines feuchtadia-
batischen Temperaturgradienten berechnet. Fu¨r die Feststellung des Temperaturniveaus
in 2500 m wurde die Bergstation Rudolfshu¨tte (2305 m) herangezogen. Diese liegt zwar
rund 60 km su¨dwestlich der Region I3, doch erstens ist in diesem Bereich keine ande-
re Bergstation in a¨hnlicher Ho¨he verfu¨gbar, und zweitens gibt es bei den Temperaturen
in großer Ho¨he wesentlich geringere horizontale Unterschiede als am Boden. Die absolu-
ten Differenzen (4.16c) zeigen, dass die mittlere Schneefallgrenzenklasse (SFG2) mit einer
Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m zum gro¨ßten Teil fu¨r die den Niederschlags-
gradienten in Richtung Nordalpen verantwortlich ist. Dies liegt hauptsa¨chlich daran, dass
diese Schneefallgrenzenklasse u¨ber das Jahr gesehen am ha¨ufigsten vorkommt. Bei no¨rd-
lichen und nordo¨stlichen Windrichtungen wird die Klasse SFG3 immer bedeutender, was
durch den polaren bzw. kontinentalen Ursprung der Luftmassen im Winter begru¨ndet wer-
den kann. Bei su¨dwestlichen und westlichen Anstro¨mungen ist hingegen die Klasse SFG1
dominierend, was auf einen hohen Anteil an konvektiven Niederschla¨gen hindeutet. Die
gro¨ßten positiven Differenzen treten bei einer Windrichtung von 310◦ auf und sind mit
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90 mm/Jahr vergleichbar mit den Niederschlagsgradienten der anderen beiden untersuch-
ten Regionen. Sehr hohe positive Differenzen treten auch bei no¨rdlichen Windrichtungen
auf, wa¨hrend bei einer Westanstro¨mung zwischen 260◦ und 270◦ die inneralpine Region
ein Niederschlagsplus aufweist. Hierbei handelt es sich hauptsa¨chlich um Sommernieder-
schla¨ge, wie die hohe Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m zeigt. Bei der Darstellungsart von
Niederschlagsdifferenzen kommt es, wie bereits mehrfach erwa¨hnt, zu gewissen Kompen-
sationsseffekten durch die Aufsummierung von positiven und negativen Differenzen. Dies
wird zum Beispiel bei einer Windrichtung von 270◦ augenscheinlich, wo die Differenzen in
Abbildung 4.16c etwas geringer sind als jene in den jahreszeitlich getrennten Abbildungen
4.16a,b.
Eine Untersuchung der normierten Niederschlagsdifferenzen (keine Abbildung) hat
gezeigt, dass vor allem bei nordwestlicher und no¨rdlicher Anstro¨mung die orographische
Niederschlagsversta¨rkung zu deutlich ho¨heren Niederschlagswerten in der Nordalpenregi-
on N6 fu¨hrt. Die Differenzen werden rasch kleiner, bzw. sogar leicht negativ, wenn die
westliche Komponente in der Anstro¨mung gro¨ßer wird. Die normierten Differenzen in
dieser Region sind etwas geringer als in den zuvor besprochenen Gebieten, was mit den
relativ hohen Niederschlagswerten in der inneralpinen Region um Radstadt (I3) zusam-
menha¨ngt. Die Untersuchung der absoluten Niederschlagsha¨ufigkeit hat gezeigt, dass die
mittlere Schneefallgrenzenklasse (SFG2) u¨ber das Jahr gesehen eindeutig am o¨ftesten vor-
kommt. Vor allem Niederschla¨ge in Verbindung mit einer westlichen bis nordwestlichen
Windrichtung fu¨hren oft zu einer 1◦-Isotherme im Bereich zwischen 2500 m und 1000 m.
Zusammenfassend sei zu den Niederschlagsdifferenzen zwischen den Nordalpen und
den inneralpinen Regionen noch erwa¨hnt, dass die Muster der Niederschlagsdifferenzen in
allen 3 untersuchten Gebieten sehr a¨hnlich sind. Der Niederschlagsgradient in Richtung
Nordalpen ist dabei sehr stark von der Windrichtung abha¨ngig. Bei nordwestlichen bis
no¨rdlichen Anstro¨mungen in 700 hPa kommt es zu einer hohen Niederschlagsversta¨rkung in
den Nordalpen und zu einer Abschwa¨chung der Niederschla¨ge auf Grund von Absinkbewe-
gungen in den inneralpinen Ta¨lern. Auf der anderen Seite ko¨nnen su¨dwestliche bis westliche
Windrichtungen im Sommer zu einer Umkehr des Niederschlagsgradienten fu¨hren, da die
Gewitterta¨tigkeit in den Zentralalpen bei solchen Windrichtungen erho¨ht ist. Dieser Effekt
trifft beim ersten Regionenpaar nicht zu, da sich die Nordalpenregion N4 in einem durch
topographische Gegebenheiten (Konvergenz von Luftstro¨mungen) bevorzugten Gebiet fu¨r
die Entwicklung von Gewittern befindet. Eine Einteilung in 3 Schneefallgrenzenklassen (>
2500 m, 2500 m - 1000 m, < 1000 m) ergab, dass die gro¨ßten Niederschlagsdifferenzen
in der mittleren Klasse auftreten. Dies ha¨ngt jedoch damit zusammen, dass eine Schnee-
fallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m u¨ber das Jahr gesehen am ha¨ufigsten vorkommt.
Die Analyse von normierten Differenzen (mm/6h) hat gezeigt, dass es keinen eindeutigen
Zusammenhang zwischen Niederschlagsgradienten und Temperaturniveau gibt.
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4.3 Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in den Alpen
Wie man bereits in den vorangegangenen Kapiteln gesehen hat, ist die ra¨umliche Varia-
bilita¨t des Niederschlags in den Alpen sehr hoch, weil die Topographie die Bildung von
Niederschlag stark beeinflusst. Neben der großskaligen Abnahme des Jahresniederschlags
von den Randgebieten der Alpen hin zu den inneralpinen Zonen gibt es auf kleinen Ska-
len oft eine hohe Korrelation zwischen den Niederschlagsmengen und der Meeresho¨he
(Erk, 1887; Blumer, 1994). Die Unterschiede im mittleren Jahresniederschlag zwischen
benachbarten Berg- und Talstationen ko¨nnen dabei sehr groß sein. Zum Beispiel betra¨gt
der mittlere Jahresniederschlag der Jahre 1991 - 2000 an der Station Garmisch (720 m) im
bayerischen Loisachtal an der Grenze zu O¨sterreich 1440 mm, wa¨hrend auf der nahegelege-
nen Bergstation Zugspitze (2960 m) mit 2087 mm pro Jahr durchschnittlich um 45% mehr
Niederschlag gemessen wird. Verschiedene Arbeiten u¨ber die Zunahme des Niederschlags
mit der Ho¨he (z.B. Schu¨epp et al., 1978; Schwarb, 2001) verdeutlichen aber, dass die
Ho¨hengradienten regional sehr unterschiedlich sein ko¨nnen. Bei der Analyse von vertikalen
Niederschlagsgradienten sollte immer beru¨cksichtigt werden, dass die Messgenauigkeit der
Gro¨ße Niederschlag bei Bergstationen wesentlich geringer ist als bei Talstationen. Dies hat
zum einen mit den ho¨heren Windgeschwindigkeiten am Berg, zum anderen auch mit der
Zunahme des Anteils an festem Niederschlag mit der Ho¨he zu tun. Beides fu¨hrt zu einer
sta¨rkeren Verdriftung und somit zu einer generellen Unterscha¨tzung der Niederschlags-
mengen am Gipfel.
Im folgenden Kapitel soll nun mit Hilfe von vier Stationspaaren, welche jeweils aus
einer Berg- und einer nahegelegenen Talstation bestehen, die klimatologische Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz in Abha¨ngigkeit von Temperatur und Windrichtung untersucht
werden. Fu¨r ein ausgewa¨hltes Stationspaar (Zugspitze/Garmisch) wird die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz zusa¨tzlich auch noch in Bezug auf die verschiedenen Niederschlags-
typen besprochen, sowie der Einfluss der Windgeschwindigkeit und des vertikalen Feuch-
teprofils analysiert. Die synoptischen Umgebungsparameter werden dabei wiederum aus
dem arithmetischen Mittel von 6 naheliegenden Gitterpunkten der MM5-Klimamodus-
Simulation u¨bernommen. Durch diese ra¨umliche Mittelung werden gewisse kleinskalige
Effekte bei bodennahen Variablen reduziert. Fu¨r die freie Atmospha¨re hat diese Mittelung
kaum einen Einfluss, da die Advektionsskala innerhalb eines 6h-Intervalls normalerwei-
se gro¨ßer ist als die Fla¨che, die durch die 6 Gitterpunkte abgedeckt wird. Im Fall der
Feuchtegro¨ßen wird nur u¨ber 3 Gitterpunkte im Alpenvorland gemittelt, da das von der
Topographie unbeeinflusste Feuchteprofil der stromaufwa¨rtigen Atmospha¨re betrachtet
werden soll. Bei der Windrichtung werden, a¨hnlich wie im vorangegangenen Kapitel, nur
die Werte eines nahegelegenen Gitterpunkts verwendet, um ra¨umliche Winda¨nderungen
nicht zu gla¨tten.
4.3.1 Auswahl der Stationen
Bei der Analyse von Ho¨hengradienten des Niederschlags ist es sehr wichtig, dass die ho-
rizontale Distanz zwischen der Berg- und der Talstation gering ist, da es ansonsten sehr











Abbildung 4.17: Lage der ausgewa¨hlten Stationen. Das Rechteck in (a) zeigt die Position des
Ausschnitts in Abbildung (b). Jedes Stationspaar besteht aus einer Bergstation und einer nahe-
gelegenen Talstation. Die Schattierung zeigt die Topographieho¨he mit einer Schrittweite von 300
m an, wobei in Abbildung (a) die Grauskala auf Meeresniveau beginnt, wa¨hrend in Abbildung (b)
Gebiete unterhalb von 600 m weiß gekennzeichnet sind. Die Abku¨rzung fu¨r die Stationen stehen fu¨r
Hahnenkamm (H), Reutte (Re), Hohenpeißenberg (Ho), Zugspitze (Z), Garmisch (G), Innsbruck
(I), Patscherkofel (P), Wendelstein (W), Bad Feilnbach (BF), Rosenheim (Ro), Zell am See (ZS),
Kaprun (K) und Rudolfshu¨tte (R). Die entsprechenden Seeho¨hen und die mittleren Jahresnieder-
schla¨ge dieser Stationen sind in Tabelle 4.1 eingetragen.
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schwierig ist, die horizontalen Niederschlagsgradienten von den vertikalen zu separieren.
Des weiteren ist auch darauf zu achten, dass die Talstation nicht im unmittelbaren Lee
(bezogen auf die vorherrschende Windrichtung) des Berges positioniert ist, da sich die
lokale orographische Niederschlagsversta¨rkung durch Verdriftung von Hydrometeoren oft
bis ins Lee ausbreitet (Za¨ngl, 2007a). Die ho¨chsten Stationen im Datensatz, welcher be-
reits in Kapitel 3 ausfu¨hrlich besprochen wurde, erreichen eine Ho¨he von ungefa¨hr 3000 m
(Sonnblick 3105 m, Zugspitze 2960 m, Schaufelferner 2880 m). Bei der Auswahl der Sta-
tionen fu¨r diese Untersuchung wurde, neben einem Ho¨henunterschied zwischen Berg- und
Talstation von mindestens 1000 m, als weiteres Kriterium auch eine geringe horizontale
Distanz vorausgesetzt. Des weiteren mu¨ssen die untersuchten Stationen u¨ber einen lu¨cken-
losen Datensatz u¨ber die betrachtete Dekade verfu¨gen. Dadurch reduziert sich die Anzahl
an passenden Stationen stark, wodurch fu¨r die folgende Untersuchung noch 15 Stationen
u¨brig bleiben.
Stationsname Abku¨rzung Ho¨he (m) mittl. Jahresniederschlag (mm)
Hahnenkamm H 1670 2095
Reutte Re 870 1445
Zugspitze Z 2960 2088
Garmisch G 720 1434
Patscherkofel P 2247 892
Innsbruck I 580 934
Wendelstein W 1832 1795
Bad Feilnbach BF 530 1336
Rudolfshu¨tte R 2304 2546
Kaprun K 750 1082
Hohenpeißenberg Ho 977 1169
Rosenheim Ro 444 1097
Zell am See ZS 766 1167
Tabelle 4.1: Stationspaare mit Abku¨rzungen von Abbildung 4.17b, sowie Meeresho¨he und mittle-
rem Jahresniederschlag zwischen 1991 und 2000. Die unteren 3 Stationen wurden nur zur Berech-
nung der Schneefallgrenze herangezogen.
Von diesen wurden jeweils zwei Stationspaare in den Nordalpen (Zugspitze/Garmisch,
Wendelstein/Bad Feilnbach) und in den Zentralalpen (Patscherkofel/Innsbruck, Ru-
dolfshu¨tte/Kaprun) ausgewa¨hlt. Die geographische Lage der Stationen ist in Abbildung
4.17 dargestellt. Die Seeho¨he und der mittlere Jahresniederschlag der einzelnen Stationen
im Zeitraum zwischen 1991 und 2000 sind in Tabelle 4.1 eingetragen. Darin sind die Sta-
tionen immer paarweise angeordnet. Die letzten 3 Stationen wurden nur zur Berechnung
der Schneefallgrenze herangezogen, da es sich bei den betrachteten Talstationen teilwei-
se um Klimastationen bzw. Niederschlagsstationen ohne entsprechende Temperaturwerte
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handelt. Der Hauptteil der folgenden Diskussion bescha¨ftigt sich mit dem Stationspaar
Zugspitze/Garmisch, da dieses Stationspaar neben einem großen Ho¨henunterschied (2240
m) auch eine sehr geringe horizontale Distanz (ca. 10 km) aufweist.
4.3.2 Niederschlagsklimatologie der Berg- und Talstationen
Bevor auf die Gru¨nde fu¨r die Zunahme des Niederschlags mit der Ho¨he eingegan-
gen wird, werden zuerst die Niederschlagsklimatologien der Stationen besprochen. Fu¨r
das Stationspaar Zugspitze/Garmisch erfolgt zuna¨chst eine Untersuchung der Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz in Bezug auf die verschiedenen Niederschlagstypen. Danach wird
fu¨r alle Stationspaare die ja¨hrliche Niederschlagssumme in Abha¨ngigkeit der Windrich-
tung in 700 hPa und des Temperaturniveaus dargestellt. Das 700-hPa-Niveau wurde aus-
gewa¨hlt, weil es das unterste Standard-Druckniveau ist, in dem die großra¨umige Stro¨mung
mehr oder weniger ungesto¨rt von der Nordalpentopographie verla¨uft. Um den Einfluss
der Temperatur auf die orographische Niederschlagsversta¨rkung zu verdeutlichen, wer-
den die Niederschlagswerte in 3 Temperaturklassen unterteilt. Diese sind wiederum u¨ber
eine Schneefallgrenze von > 2500 m, 2500 m - 1000 m und < 1000 m definiert, wobei
die Schneefallgrenze mit einer Temperatur von + 1◦ C angena¨hert wird. Die Wahl die-
ser Schneefallgrenzen ist darin begru¨ndet, dass einheitlich fu¨r alle Stationspaare zwischen
einer Schneefallgrenze in oder u¨ber Gipfelniveau (ca. 2500 m), in oder unter der Ho¨he
der Talsohle (ca. 1000 m) und den dazwischenliegenden Fa¨llen unterschieden werden soll.
Die Schneefallgrenze wird mittels der Temperaturen der Stationen, unter Annahme ei-
nes feuchtadiabatischen Temperaturgradienten von - 0,65 K/100 m, berechnet. Weil die
Temperatur nur von Synopstationen und bedingt von Klimastationen (keine 00 UTC Ab-
lesung) verwendet werden kann, mu¨ssen bei manchen Stationen die Temperaturwerte von
benachbarten Synopstationen verwendet werden. Dies ist der Fall bei den Stationen Bad
Feilnbach und Kaprun, wofu¨r die Temperatur von den nahegelegenen Stationen Rosenheim
und Zell am See u¨bernommen wird. Bei der Synopstation Garmisch wird die Temperatur
von der Station Hohenpeißenberg (Abb. 4.17b) verwendet. Dadurch reduziert sich zum
einem der Fehler bei der Umrechnung der Temperatur auf das 1000-m-Niveau, weil die
Station Hohenpeißenberg praktisch auf dieser Ho¨he liegt (990 m). Zum anderen wird die
Konsistenz mit den 1000-m-Temperaturen, welche aus den anderen Talstationen berech-
net wurden, verbessert, da sich in Garmisch im Winter oft seichte Kaltluftseen ausbilden.
Die Station Hohenpeißenberg liegt hingegen auf einem isolierten Hu¨gel im Alpenvorland
und repra¨sentiert damit die Schneefallgrenze der Luftmasse bei Warmfrontdurchga¨ngen
im Winter wesentlich besser als Garmisch. Die Klassen der Schneefallgrenze werden fortan
wiederum mit den Abku¨rzungen SFG1 (> 2500 m), SFG2 (2500 m - 1000 m) und SFG3
(< 1000 m) bezeichnet.
Das erste Stationspaar, das hier untersucht wird, besteht aus der Bergstation Zugspit-
ze (2960 m) und der Talstation Garmisch (720 m). Die beiden Stationen liegen, ca. 10 km
voneinander entfernt, in den bayerischen Nordalpen an der Grenze zu O¨sterreich. Das Kli-
ma der Talstation Garmisch wurde bereits an Hand von 10 Stationen in der na¨heren Um-
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Zugspitze − Garmisch (Sommer)
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Abbildung 4.18: Niederschlagssumme (mm/Jahr) auf der Zugspitze als Funktion der Windrich-
tung und des Niederschlagtyps fu¨r das Sommer- (a) und Winterhalbjahr (b). Die unteren zwei
Bilder zeigen die Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch getrennt fu¨r Som-
mer (c) und Winter (d).
gebung von Garmisch in Bezug auf die unterschiedlichen Niederschlagsklassen besprochen
(Kapitel 4.1). In Abbildung 4.18 ist nun die klimatologische Niederschlagsverteilung der
Station Zugspitze, sowie die Niederschlagsdifferenz zur Talstation Garmisch in Abha¨ngig-
keit der Windrichtung in 700 hPa und des Niederschlagtyps getrennt fu¨r das Sommer-
und Winterhalbjahr dargestellt. Der mittlere Jahresniederschlag fu¨r diese Bergstation in
den Nordalpen erreicht im Zeitraum zwischen 1991 und 2000 einen Wert von 2087 mm.
Im Sommer (Abb. 4.18a) ergibt sich eine sehr breite Niederschlagsverteilung mit Wer-
ten um oder u¨ber 50 mm/Jahr bei Windrichtungen zwischen 230◦ und 340◦, wobei das
Maximum mit 80 mm/Jahr bei 260◦ auftritt. Die hohen Werte in diesem Bereich sind
einerseits auf die klimatologische Ha¨ufigkeit dieser Windrichtungen zuru¨ckzufu¨hren, an-
dererseits spielt aber auch die orographische Niederschlagsversta¨rkung eine entscheidende
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Rolle. Dies wird ersichtlich, wenn man die klimatologische Verteilung der Windrichtun-
gen bei Niederschlag fu¨r den Sommer in Abbildung 4.2c ansieht. Am ha¨ufigsten treten in
diesem Gebiet Windrichtungen zwischen 240◦ und 260◦ auf. Wird die no¨rdliche Windkom-
ponente gro¨ßer, nimmt die klimatologische Ha¨ufigkeit sehr stark ab, die Niederschlagssum-
me auf der Zugspitze ist hingegen auch bei nordwestlicher Anstro¨mung noch a¨hnlich hoch.
Dies la¨sst sich durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung erkla¨ren, die umso gro¨ßer
wird, je sta¨rker die Nordwindkomponente in 700 hPa ist. Betrachtet man die Aufteilung
der Niederschlagssumme in die einzelnen Niederschlagsklassen, zeigen sich Kaltfronten und
konvektive Niederschla¨ge als die dominierenden Niederschlagsklassen im Sommerhalbjahr.
Vor allem bei su¨dwestlicher Anstro¨mung ist der konvektive Anteil auf der Zugspitze mit
bis zu 50% sehr hoch. Kaltfronten fu¨hren in einem Bereich zwischen 230◦ und 330◦ zu
starken Niederschla¨gen, wa¨hrend die Restklasse vor allem bei no¨rdlichen Windrichtungen
vorkommt. Warmfronten spielen im Sommer hingegen kaum eine klimatologisch relevante
Rolle. Vergleicht man die Aufteilung der Niederschlagsklassen in Abbildung 4.18a mit je-
ner in Garmisch (Abb. 4.5c), ergeben sich kaum Unterschiede zwischen der Berg- und der
Talstation.
Das winterliche Niederschlagsmaximum kannn man auf der Zugspitze bei einer Wind-
richtung von 310◦ mit einem Wert von 130 mm/Jahr finden (Abb. 4.18e). Ausgehend von
diesem Maximum nehmen die Werte in beide Richtungen relativ stark ab. Die Betrach-
tung der klimatologischen Ha¨ufigkeit der Windrichtungen in Abbildung 4.2e zeigt ein
Maximum bei West- bis Nordwestwind von 280◦ - 310◦. Im Gegensatz dazu ist die orogra-
phische Niederschlagsversta¨rkung bei no¨rdlichen Windrichtungen am sta¨rksten, was dazu
fu¨hrt, dass auf der Zugspitze auch noch bei einer Windrichtung von 0◦ eine relativ hohe
Niederschlagssumme von 40 mm/Jahr erreicht wird. Windrichtungen zwischen 40◦ und
200◦ fu¨hren hingegen auf Deutschlands ho¨chstem Berg zu keinen nennenswerten Nieder-
schla¨gen. Bei Su¨dwind erhalten die Nordalpen, auf Grund der Lage im Lee des deutlich
ho¨heren Alpenhauptkamms, generell wenig Niederschlag, und Ostwinde stehen meistens
in Verbindung mit trockener, kontinentaler Luft. Die Aufteilung in die einzelnen Nieder-
schlagsklassen hat im Winter eine vo¨llig andere Charakteristik als im Sommer. Auf Grund
des Fehlens von nennenswerten konvektiven Niederschla¨gen, wird die Niederschlagsvertei-
lung durch die Frontalniederschla¨ge bestimmt. Vor allem Kaltfronten in einem Windbe-
reich zwischen 270◦ und 0◦ treten sehr ha¨ufig auf und machen dabei gut 50% der gesamten
Niederschlagssumme auf der Zugspitze aus. Die Restklasse, also zumeist frontru¨ckseitige
Staulagen, haben vor allem bei nordwestlicher und no¨rdlicher Anstro¨mung einen bedeu-
tenden Anteil an der Niederschlagssumme, wa¨hrend Warmfronten zumeist in Verbindung
mit einer Windrichtung um 300◦ auftreten. Im Vergleich zur Talstation Garmisch ergeben
sich im Winter nur geringe Unterschiede in Bezug auf die Anteile der einzelnen Nieder-
schlagsklassen. Lediglich der relative Anteil der Restklasse ist auf der Zugspitze etwas
ho¨her als im Tal, wo im Gegensatz der Kaltfrontanteil etwas gro¨ßer ist.
Berechnet man nun die Niederschlagsdifferenzen zwischen der Zugspitze und Gar-
misch fu¨r das Sommerhalbjahr, ergibt sich Abbildung 4.18c. Positive Werte bedeuten
dabei mehr Niederschlag an der Bergstation. Dieser Fall tritt durch die orographische Nie-
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derschlagsversta¨rkung hauptsa¨chlich in einem Windrichtungsbereich zwischen 290◦ und
350◦ auf. In diesem Bereich werden Differenzen von bis zu 35 mm/Jahr erreicht, wobei
Kaltfrontniederschla¨ge und die Restklasse den gro¨ßten Anteil ausmachen. Im Gegensatz
dazu treten bei Windrichtungen zwischen 210◦ und 260◦ negative Niederschlagsdifferenzen
zwischen der Zugspitze und Garmisch auf. Die Werte von u¨ber -10 mm/Jahr und 10◦-
Windsektor sind dabei beachtlich. Die Aufspaltung in die einzelnen Niederschlagsklassen
zeigt dafu¨r hauptsa¨chlich konvektive Niederschla¨ge und Kaltfronten verantwortlich, wobei
der Großteil der Kaltfrontniederschla¨ge ebenfalls mit Konvektion in Verbindung gesetzt
werden kann. Dies bedeutet, dass bei Gewittern und Schauern aus Su¨dwesten die Talsta-
tion Garmisch mehr Niederschlag erha¨lt als die Bergstation Zugspitze. Sieht man sich die
lokale Topograhie in dieser Region genauer an, erkennt man, dass sich der Gipfel der Zug-
spitze am westlichen Ende des Wetterstein-Gebirges befindet. Das Wetterstein-Gebirge
stellt einen Teil der no¨rdlichen Kalkalpen dar und ist als bevorzugtes Gebiet fu¨r die Ent-
wicklung von konvektiven Zellen und Gewittern bekannt. Bis die u¨ber den Bergen gebil-
deten Zellen ihr Reifestadium erreichen und Niederschlag daraus fa¨llt, beno¨tigt es jedoch
eine gewisse Zeit. Innerhalb dieser Zeitspanne werden die Zellen durch die su¨dwestliche An-
stro¨mung in Richtung Nordosten, also vom Zugspitzgipfel weg, advehiert. Durch die Lage
am westlichen Ende des Gebirgszuges fa¨llt also bei konvektiven Lagen und su¨dwestlicher
Ho¨henstro¨mung direkt am Gipfel relativ wenig Niederschlag. Im Gegensatz dazu errei-
chen die Gewitter die Station Garmisch, welche sich genau in der Zugbahn der Gewitter
vom Wetterstein-Gebirge befindet, in einem fertig entwickelten Stadium, was zu ho¨heren
Niederschlagswerten fu¨hrt. Diese Hypothese wird unterstu¨tzt, wenn man sich die Nieder-
schlagswerte der umliegenden Talstationen anschaut. Die meisten Stationen erhalten bei
solchen Wetterlagen wesentlich weniger Niederschlag als Garmisch, außer sie befinden sich
ebenfalls in nordo¨stlicher Richtung des Wetterstein-Gebirges.
Durch das Fehlen von konvektiven Niederschla¨gen wird die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz im Winter durch die orographische Niederschlagsversta¨rkung
bestimmt, wie man an Hand von Abbildung 4.18d erkennen kann. Die orographische He-
bung an den Nordalpen fu¨hrt im Windrichtungsbereich zwischen 270◦ und 30◦ zu deutlich
mehr Niederschlag auf der Zugspitze als im Tal. Das Maximum tritt bei einer nordwestli-
chen Windrichtung von 310◦ auf, wo ein Wert von 75 mm/Jahr erreicht wird. Beachtlich
sind auch die hohen Werte bei einer exakten Nordanstro¨mung von 0◦, wenn man bedenkt,
dass diese Windrichtung klimatologisch nicht sehr ha¨ufig vorkommt. Su¨dliche und o¨stliche
Windrichtungen fu¨hren, bedingt durch die niedrige Niederschlagswahrscheinlichkeit,
kaum zu einer Niederschlagsdifferenz zwischen diesen beiden Stationen. Die Betrachtung
der einzelnen Niederschlagsklassen verdeutlicht, dass die gro¨ßten Niederschlagsdifferenzen
bei Kaltfronten auftreten. Aber auch die postfrontalen Staulagen (Restklasse) fu¨hren zu
einer starken Niederschlagszunahme mit der Ho¨he. Auch Warmfronten tragen in Summe
zu einer positiven Niederschlagsdiffernz bei, allerdings treten Warmfronten in Verbindung
mit starken Niederschla¨gen klimatologisch nicht sehr ha¨ufig auf.
In einem na¨chsten Schritt werden nun die Niederschlagsklimatologien von der Zugspit-
ze und Garmisch in Bezug auf die 3 Klassen der Schneefallgrenze untersucht. In Abbildung
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4.19a erkennt man eine starke Abha¨ngigkeit der Anteile der einzelnen Temperaturklassen
von der Windrichtung. Je gro¨ßer die Nordkomponente in der Anstro¨mung in 700 hPa,
desto ho¨her wird der Anteil der Klasse mit einer Schneefallgrenze unterhalb von 1000 m
(SFG3). Betra¨gt der Anteil dieser Klasse bei einer Westanstro¨mung von 280◦ gerade ein-
mal 10%, ist in einem Windrichtungsbereich zwischen 320◦ und 0◦ bereits die Ha¨lfte der
Niederschlagssumme mit Schneefall bis unterhalb von 1000 m verbunden. Dies kann leicht
mit dem Ursprung der Luftmassen erkla¨rt werden. Je no¨rdlicher die Anstro¨mung, desto
gro¨ßer der Anteil der polaren Luftmasse und desto geringer wird der milde atlantische
Einfluss. Im Gegensatz dazu hat die Klasse SFG1 ihr Maximum bei einer su¨dwestlichen
Anstro¨mung zwischen 240◦ und 260◦. Die hohe Schneefallgrenze la¨sst, neben dem medi-
terranen Ursprung der Luftmasse, auch auf einen hohen konvektiven Anteil bei solchen
Windrichtungen schließen. Die mittlere Schneefallgrenzenklasse SFG2 tritt vor allem bei
westlicher Anstro¨mung auf und ist in Summe u¨ber alle Windrichtungen, klimatologisch ge-
sehen am ha¨ufigsten. Sie tra¨gt mit 43%, neben der Klasse SFG3 mit 35%, auch am meisten
an der ja¨hrlichen Niederschlagssumme auf der Zugspitze bei. Hingegen ist der mengenma¨ßi-
ge Anteil der Klasse SFG1 mit 22% deutlich geringer. Dies liegt hauptsa¨chlich daran, dass
bei konvektiven Lagen, bei denen es sich in der Klasse SFG1 hauptsa¨chlich handelt, die
orographische Niederschlagsversta¨rkung keine tragende Rolle spielt. Des weiteren fu¨hren
Gewitter und Schauer aus Su¨dwesten an der Gipfelstation Zugspitze zu keinen allzu großen
Niederschlagsmengen (Abb. 4.18a).
In Abbildung 4.19b ist dieselbe Analyse fu¨r die Talstation Garmisch dargestellt. Ne-
ben den deutlich niedrigeren Werten in fast allen Windsektoren fa¨llt auch die etwas west-
lichere Position des Maximums auf. Wa¨hrend auf der Zugspitze im Windsektor von 310◦
am meisten Niederschlag registriert wird, befindet sich das Maximum im Tal bei einer
Windrichtung von 250◦. Der gro¨ßte Teil des Niederschlags bei dieser Anstro¨mung fa¨llt in
die erste Schneefallgrenzenklasse, die hauptsa¨chlich aus konvektiven Niederschla¨gen be-
steht. Die Verteilung in Abbildung 4.19b ist generell sehr breit und zeigt in einem Wind-
richtungsbereich zwischen 240◦ und 310◦ mit ca. 100 mm/Jahr in jedem 10◦-Windsektor
anna¨hernd gleich viel Niederschlag. Erst mit noch sta¨rker werdender Nordkomponente im
700-hPa-Niveau fallen die Niederschlagssummen dann deutlich ab. Bei exakter Nordan-
stro¨mung von 0◦ wird mit 35 mm/Jahr nur mehr ein Drittel der Niederschlagssumme bei
Westanstro¨mung von 270◦ registriert. Dies liegt hauptsa¨chlich an der wesentlich geringeren
klimatologischen Ha¨ufigkeit von Nordwind (Abbildung 4.2), zeigt aber auch die im Ver-
gleich zur Zugspitze (Abb. 4.19a) verha¨ltnisma¨ßig schwache orographische Niederschlags-
versta¨rkung in Garmisch. Wa¨hrend das Verha¨ltnis zwischen der Niederschlagssumme bei
der Windrichtung mit der sta¨rksten orographischen Hebung, also normale Anstro¨mung
zu den Nordalpen (0◦), und jener bei der klimatologisch am ha¨ufigsten vorkommenden
Windrichtung von 270◦ in Garmisch bei 30% liegt, betra¨gt dieser Wert auf der Zugspitze
67%. Dies zeigt, dass es durch die starke orographische Hebung an der Zugspitze zu einer
hohen Niederschlagsversta¨rkung bei entsprechender Anstro¨mung kommt. Betrachtet man
die Aufteilung in die einzelnen Klassen der Schneefallgrenze, erkennt man auch hier einen
deutlichen Unterschied zur Verteilung in Abbildung 4.19a. Wa¨hrend die mittlere Schnee-
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Abbildung 4.19: Ja¨hrliche Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und
der Klasse der Schneefallgrenze, fu¨r die Zugspitze (a) und Garmisch (b). Das linke untere Bild
zeigt die ja¨hrliche Niederschlagsdifferenz zwischen diesen beiden Stationen, das rechte die Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenz zwischen den Stationen Hahnenkamm und Reutte.
fallgrenzenklasse SFG2 in Garmisch mit 37% noch einen a¨hnlich hohen Anteil an der
ja¨hrlichen Niederschlagssumme hat wie auf der Zugspitze (43%), fa¨llt in die Klasse SFG1
im Tal mit 41% ein bedeutend ho¨herer Niederschlagsanteil als an der Bergstation (22%).
Als Konsequenz ist natu¨rlich der Anteil der Klasse SFG3 auf der Zugspitze wesentlich
ho¨her als im Tal.
Dies besta¨tigt die Niederschlagsdifferenz innerhalb dieses Stationspaares, welche in
Abbildung 4.19c dargestellt ist. Die gro¨ßten positiven Niederschlagswerte in dieser Diffe-
renzendarstellung fallen in den Windsektor von 320◦, in dem auf der Zugspitze im Jahr
um 110 mm mehr Niederschlag fa¨llt als im Tal. Dieser Niederschlagswert ist dabei ziemlich
gleichma¨ßig auf die beiden Klassen SFG2 und SFG3 aufgeteilt. Bei zunehmender Nord-
komponente hat die Klasse SFG3 einen immer gro¨ßeren Anteil am Niederschlagsu¨berschuss
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auf der Zugspitze, wa¨hrend bei Westwind die meisten 6h-Niederschlagsdifferenzen in die
Klasse SFG2 fallen. Bei exakter Nordanstro¨mung von 0◦ fa¨llt auf der Zugspitze immer
noch um 40 mm/Jahr mehr Niederschlag, obwohl diese Windrichtung klimatologisch ge-
sehen gar nicht so oft auftritt. Ein weiterer interessanter Punkt in Abbildung 4.19c sind
die negativen Niederschlagswerte bei su¨dwestlichen und westlichen Windrichtungen, wel-
che bereits in Bezug auf die Niederschlagsklassen diskutiert wurden. Dass es sich dabei
hauptsa¨chlich um konvektive Niederschla¨ge handelt, wird durch die hohe Schneefallgrenze
von u¨ber 2500 m besta¨tigt.
Dieses Pha¨nomen tritt nicht nur speziell in der Na¨he der Zugspitze auf, sondern bei
allen Gebirgszu¨gen mit vergleichbarer Topographie. So ergibt zum Beispiel eine Darstel-
lung der Niederschlagsdifferenz zwischen den Stationen Hahnenkamm und Reutte (Abb.
4.17 fu¨r die Position der Stationen) ein sehr a¨hnliches Bild. Diese zwei Stationen befinden
sich im Tiroler Außerfern, wobei die Bergstation Hahnenkamm (1670 m) su¨dwestlich der
Talstation Reutte (870 m) lokalisiert ist. Dadurch ergeben sich a¨hnliche Niederschlagsmu-
ster wie beim Stationspaar Zugspitze/Garmisch. Beim Vergleich zwischen den Stationen
Hahnenkamm und Reutte wurden die Niederschla¨ge an Hand der Temperaturen von der
Zugspitze und der Station Reutte in die unterschiedlichen Klassen unterteilt. Wie man
in Abbildung 4.19d erkennen kann, erha¨lt die Bergstation durch die orographische Nie-
derschlagsversta¨rkung bei nordwestlicher bis no¨rdlicher Anstro¨mung deutlich mehr Nie-
derschlag als das Tal. Die Niederschlagsdifferenzen sind hier vergleichbar mit jenen in
Abbildung 4.19c, was in einer a¨hnlichen Differenz zwischen den Jahresniederschla¨gen der
Berg- und Talstationen begru¨ndet ist (Tabelle 4.1). Dies ist etwas erstaunlich, ist doch die
Zugspitze mit 2960 m um etwa 1300 m ho¨her als der Hahnenkamm (1670 m). Trotzdem
erhalten beide Bergstationen in etwa dieselben mittleren Jahresniederschlagsmengen. Dies
spricht fu¨r die etwas effektivere Staulage des Hahnenkamms, vor allem bei westlichen-
bis nordwestlichen Anstro¨mungen. In Abbildung 4.19d kommt es bei konvektiven Nieder-
schla¨gen in Verbindung mit einer su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung zu einer negativen Nieder-
schlagsdifferenz zwischen dem Hahnenkamm und Reutte. Auch hier ist in einem Bereich
zwischen 190◦ und 270◦ die Niederschlagsmenge in der Klasse SFG1 in Reutte ho¨her als
auf dem Hahnenkamm. Die Werte erreichen bis zu 20 mm/Jahr, wobei man bedenken
muss, dass es sich dabei um Nettodifferenzen handelt, es also zu gewissen Kompensati-
onseffekten von negativen und positiven 6h-Niederschlagsdifferenzen kommen kann. Ganz
a¨hnlich wie beim zuvor betrachteten Stationspaar Zugspitze/Garmisch, kommt es auch in
diesem Gebiet zu einer Advektion von Gewitterzellen, welche sich u¨ber dem Hahnenkamm
bilden und dann in Richtung Reutte ziehen. Da sich die Zellen dabei von der Bergsta-
tion wegbewegen und sich erst bei ihrem Weg in Richtung Nordosten fertig entwickeln,
fu¨hren konvektive Niederschla¨ge zu einer negativen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz. Bei
einer Westanstro¨mung von 270◦ verschwindet dieser Effekt, da die Zellen sich in diesem
Fall an der Station Reutte vorbeibewegen.
In Abbildung 4.19c treten negative Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und
Garmisch in der Schneefallgrenzenklasse SFG1 auch bei einer nordwestlichen Anstro¨mung
aus. Die Werte sind bei solchen Windrichtungen nur mehr sehr gering, was an einem
108 Klimatologische Analyse von Niederschlagsdifferenzen in den Alpen
starken Kompensationsseffekt in diesem Bereich liegt. Das heisst, es gibt bei einer Wind-
richtung von zum Beispiel 310◦ und einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m viele Fa¨lle,
bei denen die Station Garmisch mehr Niederschlag erha¨lt als die Zugspitze, jedoch auf
der anderen Seite auch einige Fa¨lle mit einer Niederschlagszunahme mit der Ho¨he. Wegen
dieses Kompensationseffektes erscheinen diese negativen Differenzen auch bei der Betrach-
tung der einzelnen Niederschlagsklassen in Abbildung 4.18c nur sehr abgeschwa¨cht. Bei
den negativen Niederschlagsdifferenzen kann an dieser Stelle nicht mehr mit advehierten
konvektiven Zellen argumentiert werden, da sich diese ja bei einer Nordwestanstro¨mung
von der Zugspitze in Richtung Su¨den, also nicht in Richtung Garmisch, bewegen. Au-
ßerdem sind konvektive Zellen in Verbindung mit einer nordwestlichen Anstro¨mung eher
selten, wie man in Abbildung 4.2 erkennt. Auch Messfehler durch die Verdriftung von
Niederschlagsteilchen ko¨nnen nicht der Grund fu¨r die negativen Differenzen in der SFG1-
Klasse sein. Die Unterscha¨tzung der Niederschlagsmengen mu¨sste na¨mlich bei Schneefall
(SFG2, SFG3) wesentlich gro¨ßer sein als bei den schwereren Regentropfen. Des weiteren
sind hohe Windgeschwindigkeiten im Sommer viel seltener als im Winter, wodurch die
Wahrscheinlichkeit fu¨r massive Meßfehler weiter verringert wird. Eine plausible Erkla¨rung
fu¨r diese Fa¨lle findet man in Za¨ngl (2007b). In dieser Arbeit wurde durch hoch aufgelo¨ste
numerische Simulationen das Niederschlagsmuster bei zwei Starkniederschlagsfa¨llen in den
Alpen untersucht. Dabei stellte sich heraus, dass es bei einer Schneefallgrenze ungefa¨hr
in Kammniveau zur Ausbildung eines lokalen Niederschlagsminimums am Gipfel kommt.
Dies liegt an der unterschiedlichen Fallgeschwindigkeit von Schneefall und Regen (Ta-
belle 2.1), was zu einer Divergenz von Hydrometeortrajektorien fu¨hrt. In den obersten
Zonen des Luvhanges fa¨llt der Regen trotz der hohen Windgeschwindigkeit zu Boden,
wa¨hrend der feste Niederschlag u¨ber dem Gipfel ins Lee verfrachtet wird. Auf der Leeseite
kommt es unterhalb der Schmelzzone zur Ausbildung eines lokalen Niederschlagsmaxi-
mums. Ausserdem ist die Anlagerungsrate von Wolkenwasser bei Schnee und Graupel
ho¨her als bei Regen, wodurch sich die Zone des maximalen Niederschlagswachstums in
diesem Fall oberhalb der bodennahen Schichten ausbildet. Folglich erreicht die resultie-
rende Niederschlagsversta¨rkung den Boden erst in einem gewissen Abstand im Lee des
Berges. Diese Diskussion ist ein Vorgriff auf eine genauere Untersuchung solcher Fa¨lle
durch Simulationen mit dem MM5-Modell im na¨chsten Kapitel dieser Arbeit.
Ein weiteres Stationspaar, an dem Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen untersucht wer-
den, liegt etwa 100 km weiter o¨stlich (Abbildung 4.17). Die Bergstation Wendelstein (1830
m) befindet sich auf einem isolierten Berg, der den Nordalpen etwas no¨rdlich vorgelagert
ist. Die benachbarte Talstation Bad Feilnbach (530 m) liegt in no¨rdlicher Richtung am
Fuße des Wendelsteins. Der mittlere Jahresniederschlag (1991 - 2000) betra¨gt 1795 mm
an der Bergstation und 1340 mm im Tal. Damit ist der Jahresniederschlag der Talsta-
tion durchaus vergleichbar mit den bisher analysierten Stationen Reutte und Garmisch.
Die Station auf dem Wendelstein erha¨lt jedoch um gut 10% weniger Niederschlag als
die Zugspitze oder der Hahnenkamm. Dies liegt unter anderem an der Form des Berges.
Wa¨hrend die Zugspitze oder der Hahnenkamm Teil eines ausgepra¨gten, von Westen nach
Osten verlaufenden Bergzuges sind, stellt der Wendelstein einen eher isolierten Berg dar.
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Im ersten Fall wird die aus Norden bzw. Nordwesten heranstro¨mende Luft zur Ga¨nze zur
Hebung gezwungen, wodurch eine starke orographische Niederschlagsversta¨rkung auftritt.
Bei isolierten Bergen kommt es hingegen zu einer teilweisen Umstro¨mung des Berges, was
die Hebung und folglich auch die Niederschlagsmenge am Gipfel reduziert. In Abbildung
4.20a ist die Niederschlagssumme in Abha¨ngigkeit der Windrichtung und der Schneefall-
grenze fu¨r die Bergstation Wendelstein dargestellt. Die zur Berechnung der Schneefall-
grenze beno¨tigten Temperaturwerte wurden von der Bergstation Wendelstein und der
im Inntal liegenden Klimastation Rosenheim (445 m) u¨bernommen. Dies war notwen-
dig, da die Talstation Bad Feilnbach, von der die Niederschlagswerte stammen, nur eine
Niederschlagsstation ohne Temperaturmessung ist. Die Niederschlagsverteilung auf dem
Wendelstein (Abb. 4.20a) ist bis auf die niedrigeren Werte, jener auf der Zugspitze (Abb.
4.19a) sehr a¨hnlich. Das Niederschlagsmaximum wird bei einer Anstro¨mungsrichtung aus
310◦ erreicht, wo im Durchschnitt 140 mm pro Jahr fallen. Ausgehend von diesem Ma-
ximum nehmen die Werte in Richtung Westen zuna¨chst schwa¨cher ab als in Richtung
Norden. Dies liegt zum einen an der hohen klimatologischen Ha¨ufigkeit von Westwind bei
Niederschlag, zum anderen aber auch an einer Zunahme der konvektiven Niederschla¨ge in
Richtung su¨dwestliche Anstro¨mung. Die orographische Niederschlagsversta¨rkung an dieser
Bergstation zeigt sich durch die relativ hohen Niederschlagswerte bei Nordanstro¨mung. So
fallen im Windsektor von 20◦ noch durchschnittlich 60 mm/Jahr, obwohl Niederschla¨ge
in Verbindung mit solchen Anstro¨mungen sehr selten sind. Betrachtet man die Aufteilung
der Niederschlagssumme in die einzelnen Klassen der Schneefallgrenze, so erkennt man,
dass die mittlere Klasse, also Fa¨lle mit einer Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000
m, mit ca. 40% den gro¨ßten Anteil am Jahresniederschlag haben. Vor allem bei west-
lichen und nordwestlichen Windrichtungen fallen die meisten 6h-Niederschlagsintervalle
in diese Klasse. Das Maximum der ersten Schneefallgrenzenklasse (SFG1) wird bei einer
westsu¨dwestlichen Anstro¨mung von 260◦ erreicht. In diesem Bereich werden Werte von bis
zu 60 mm/Jahr registriert, was in etwa den Mengen auf der Zugspitze entspricht (Abb.
4.19a). Interessant ist auch, dass im Windsektor von 220◦ ein sekunda¨res Maximum mit
35mm/Jahr auftritt. Dabei handelt es sich offensichtlich um einzelne intensive Schauer
und Gewitter, die mit der su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung, vom weiter su¨dlich gelegenen
Kamm der Nordalpen in Richtung Wendelstein advehiert werden.
In Abbildung 4.20b ist dieselbe Analyse fu¨r die nahegelegene Talstation Bad Feiln-
bach dargestellt. Die Niederschlagsverteilung dieser Station a¨hnelt in ihrem Verlauf der
zuvor besprochenen Station Garmisch sehr. Das Maximum findet man im Windsektor von
280◦, wo pro Jahr durchschnittlich 115 mm gemessen werden. Damit ist auch die Ho¨he
des Maximums in etwa vergleichbar mit jenem in Garmisch. Generell tritt der Haupt-
niederschlag in Bad Feilnbach in einem Windrichtungsbereich zwischen 250◦ und 310◦
auf. Der gro¨ßte Teil der Niederschla¨ge fa¨llt dabei in die mittlere Schneefallgrenzenklasse.
Hohe Schneefallgrenzen (> 2500 m) treten hauptsa¨chlich bei su¨dwestlicher Anstro¨mung
auf, wobei das Maximum mit 50 mm/Jahr bei einer Windrichtung von 260◦ zu finden
ist. A¨hnlich wie bei der Bergstation Wendelstein kommt es auch in Bad Feilnbach bei
einer Anstro¨mung von 220◦ zur Ausbildung eines kleinen sekunda¨ren Maximums in der
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Abbildung 4.20: Ja¨hrliche Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und
der Klasse der Schneefallgrenze, fu¨r den Wendelstein (a) und Bad Feilnbach (b). Das untere Bild
zeigt die ja¨hrliche Niederschlagsdifferenz zwischen diesen beiden Stationen.
Klasse SFG1. Die A¨hnlichkeiten in diesem Bereich sind nicht verwunderlich, ziehen doch
die meisten Gewitter bei dieser Windrichtung von den Nordalpen in Richtung Wendel-
stein und Bad Feilnbach. Vergleicht man die Niederschlagswerte von Bad Feilnbach mit
jenen von Garmisch in Abbildung 4.19b, erkennt man, dass die Niederschlagssummen in
Bad Feilnbach bei su¨dwestlicher Anstro¨mung wesentlich geringer sind als jene in der 100
km weiter westlich gelegenen Talstation Garmisch. So werden zum Beispiel in Garmisch
bei 240◦, in Summe u¨ber alle Klassen, Werte von ca. 100 mm gemessen, wa¨hrend in
Bad Feilnbach die Niederschlagssumme in diesem Windsektor nur 70 mm/Jahr betra¨gt.
Dies liegt hauptsa¨chlich daran, dass die Niederschlagswerte in der Klasse SFG1 bei die-
sen Windrichtungen in Garmisch wesentlich ho¨her sind. Auch u¨ber alle Windrichtungen
aufsummiert, fa¨llt in Garmisch mit 41% des Gesamtniederschlags in die Klasse SFG1 an-
teilsma¨ßig mehr Niederschlag als in Bad Feilnbach, wo der entsprechende Wert bei 36%
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liegt. Dies spricht dafu¨r, dass der konvektive Niederschlag in Bad Feilnbach weniger stark
ausfa¨llt als in Garmisch. Da sich der Großteil der konvektiven Zellen und Gewitter u¨ber
den Bergen bildet und dann mit der su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung nach Norden adve-
hiert wird, la¨sst sich daraus ableiten, dass die Nordalpen im Bereich des Rofangebirges
(Gebirgszug su¨dlich des Wendelsteins) nicht so effektiv in der Auslo¨sung von Konvektion
sind, wie das Wetterstein-Gebirge im Westen. Ein weiterer Grund fu¨r die verha¨ltnisma¨ßig
geringen konvektiven Niederschlagsmengen in Bad Feilnbach ko¨nnte sein, dass sich diese
Station nicht in einer bevorzugten Zugbahn fu¨r Gewitter befindet.
Die orographische Niederschlagsversta¨rkung amWendelstein kann man sehr gut in der
Abbildung 4.20c erkennen. Hier ist die Summe der 6h-Niederschlagsdifferenzen zwischen
der Bergstation Wendelstein und der im Tal gelegenen Station Bad Feilnbach eingetragen.
Die ho¨chsten Differenzen treten bei 310◦ auf, wo am Berg im Mittel um 50 mm/Jahr mehr
Niederschlag gemessen wird. Ausgehend von diesem Maximum nehmen die Niederschlags-
differenzen in Richtung Westen wesentlich rascher ab als nach Norden. Dies liegt an der
zunehmenden orographischen Niederschlagsversta¨rkung bei sta¨rker werdender Nordkom-
ponente des Windes. Im Windsektor von 20◦ wird zum Beispiel immer noch eine Diffe-
renz von fast 30 mm/Jahr registriert, obwohl diese Windrichtung klimatologisch gesehen
eher selten ist. Wird die Anstro¨mung noch o¨stlicher, verschwinden die Differenzen fast
vollkommen, da in diesem Windrichtungsbereich kaum nennenswerter Niederschlag fa¨llt.
Auch bei su¨dlicher Windrichtung ist, durch die Leelage no¨rdlich der Alpen, nicht mit einer
Niederschlagsdifferenz zwischen Berg und Tal zu rechnen. Konsistent mit den geringeren
Differenzen in Bezug auf die Jahresniederschla¨ge sind die Werte in Abbildung 4.20c in
fast allen Windrichtungen geringer als bei den Stationspaaren Zugspitze/Garmisch (Abb.
4.19c) und Hahnenkamm/Reutte (Abb. 4.19d). Ein weiterer großer Unterschied zu den
zuvor besprochenen Differenzenabbildungen liegt bei einer su¨dwestlichen Windrichtung in
700 hPa. Wa¨hrend bei den Stationspaaren Zugspitze/Garmisch und Hahnenkamm/Reutte
die Talstation bei Sommerniederschla¨gen (SFG1) und su¨dwestlicher Anstro¨mung jeweils
mehr Niederschlag erha¨lt als die Bergstation, ist dies in Abbildung 4.20c nicht der Fall.
Hier werden im gesamten konvektiv bestimmten Bereich zwischen 210◦ und 260◦ auf dem
Wendelstein die etwas ho¨heren Niederschlagsmengen gemessen als im Tal. Dies la¨sst sich
dadurch erkla¨ren, dass sich am Wendelstein selber nur wenige Gewitter bilden. Die mei-
sten Zellen entstehen im etwas weiter su¨dlich gelegenen Rofangebirge, von wo aus sie dann
in Richtung Norden bzw. Nordosten advehiert werden. Deshalb erreichen die Zellen die
Station Wendelstein und die umliegenden Talregionen bereits im Reifestadium, wodurch
an beiden Stationen viel Niederschlag fa¨llt und die Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen bei
solchen Wetterlagen gering sind. Die etwas ho¨heren Werte auf dem Wendelstein lassen sich
durch eine langsame Abschwa¨chung der Zellen durch Ausregnen bei der Advektion in Rich-
tung Norden erkla¨ren. Auch bei nordwestlicher Anstro¨mung und hoher Schneefallgrenze
sind die Werte in Abbildung 4.20c durchwegs positiv, im Gegensatz zum Stationspaar
Zugspitze/Garmisch. Dies ist konsistent mit der Hypothese der Divergenz der Hydrome-
teortrajektorien im U¨bergangsbereich zwischen Schneefall und Regen. Beim Wendelstein
fa¨llt dies nicht in die Klasse SFG1, da er mit seiner Ho¨he von 1870 m deutlich unterhalb
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der Schneefallgrenze in der Klasse SFG1 liegt (> 2500m). Deshalb fa¨llt bei solchen Nieder-
schlagsereignissen auch an der Bergstation Wendelstein Regen, wodurch in dieser Klasse
keine Verschiebung des Maximums in Richtung Lee stattfindet. Dieser Effekt kann jedoch
am Wendelstein in der Klasse SFG2 vorkommen, die ja aus Niederschlagsereignissen mit
einer Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m besteht. Tatsa¨chlich ist auch der Anteil
der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in dieser Schneefallgrenzenklasse mit 30% deutlich
geringer als beim Stationspaar Zugspitze/Garmisch (55%). In der Klasse SFG3 sind die
Anteile an der gesamten Niederschlagsdifferenz in beiden untersuchten Regionen hingegen
wieder a¨hnlich hoch.
Ho¨hengradienten des Niederschlags ko¨nnen von Region zu Region sehr unterschiedlich
sein und sind stark abha¨ngig von der lokalen Topographie. Dabei kann es auch vorkom-
men, dass die Jahresniederschlagssumme nicht gut mit der Ho¨he korreliert ist. Ein Beispiel
dafu¨r ist das inneralpine Stationspaar Patscherkofel/Innsbruck (Abbildung 4.17 fu¨r die La-
ge der Stationen). Die Talstation Innsbruck befindet sich auf einer Ho¨he von 580 m im
mittleren Inntal in Tirol. Die nur wenige Kilometer entfernte Bergstation Patscherkofel
liegt su¨do¨stlich davon auf einer Ho¨he von 2250 m. Das Klima in dieser Region ist ziemlich
stark inneralpin gepra¨gt und ist vergleichbar mit der im vorigen Kapitel besprochenen
Region I1. Der inneralpine Charakter zeigt sich auch am mittleren Jahresniederschlag
von Innsbruck, der bei 920 mm liegt und damit bedeutend niedriger ist als in den Tal-
stationen der Nordalpen (Garmisch, Reutte, Bad Feilnbach). Erstaunlicherweise ist die
Jahressumme des Niederschlags auf dem um 1700 m ho¨her gelegenen Gipfel des Patscher-
kofels mit 900 mm praktisch gleich hoch. Um die Gru¨nde fu¨r den in dieser Region nicht
vorhandenen Ho¨hengradienten des Niederschlags zu analysieren, sind in Abbildung 4.21a,b
die Niederschlagsklimatologien der Stationen Patscherkofel und Innsbruck dargestellt. Die
Unterteilung in die 3 Schneefallgrenzen erfolgte mittels der Temperaturen von den Statio-
nen Innsbruck und Patscherkofel. Im Winterhalbjahr kommt es im Inntal zwar ha¨ufig zur
Ausbildung eines Kaltluftsees a¨hnlich wie im Garmisch, jedoch ist die stabile Schicht im
Inntal meistens wesentlich ma¨chtiger als im Garmischer Talbecken. Dadurch ist auch die
Temperatur von Innsbruck repra¨sentativ fu¨r die Schneefallgrenze im Inntal, wa¨hrend die
Berechnung der Schneefallgrenze am Alpennordrand aus der Temperatur von Garmisch
zu verfa¨lschten Ergebnissen fu¨hren wu¨rde.
Die Niederschlagssumme in Abha¨ngigkeit von der Windrichtung in 700 hPa und der
Schneefallgrenze fu¨r die Bergstation Patscherkofel (Abb. 4.21a) zeigt ein klimatologisches
Niederschlagsmaximum bei einer Windrichtung von 260◦. In diesem Sektor werden u¨ber
das Jahr gesehen durchschnittlich 68 mm registriert. Von diesemMaximum ausgehend neh-
men die Niederschlagsmengen in beide Richtungen ziemlich rasch ab, jedoch ergibt sich
bei nordwestlicher Anstro¨mung von 320◦ ein ausgepra¨gtes sekunda¨res Maximum. In diesen
Windsektor fallen pro Jahr an die 60 mm und damit bedeutend mehr als in die umgebenden
10◦-Windsektoren. Betrachtet man die Aufteilung in die einzelnen Klassen der Schneefall-
grenzen, erkennt man die unterschiedlichen Gru¨nde fu¨r die zwei Niederschlagsmaxima. Der
Großteil (ca. 80%) des Niederschlagsmaximums bei 260◦ ist mit Niederschlagsereignissen
mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m verbunden. Dabei handelt es sich meistens um
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Abbildung 4.21: Ja¨hrliche Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und
der Klasse der Schneefallgrenze, fu¨r den Patscherkofel (a) und Innsbruck (b). Das untere Bild zeigt
die ja¨hrliche Niederschlagsdifferenz zwischen diesen beiden Stationen.
konvektive Zellen die sich in einer oft labilen Schichtung bei su¨dwestlicher Ho¨henstro¨mung
u¨ber dem Alpenhauptkamm bilden. Das zweite Maximum der Verteilung (Abb. 4.21a) ist
hingegen hauptsa¨chlich durch Frontalniederschla¨ge mit einer Schneefallgrenze von weniger
als 2500 m bedingt.
Vergleicht man die Niederschlagsklimatologie des Patscherkofels mit den Bergsta-
tionen der Nordalpen (Zugspitze, Hahnenkamm, Wendelstein), so ergeben sich deutliche
Unterschiede. Zum einen sind die Niederschlagswerte an der inneralpinen Station Pat-
scherkofel, dem Jahresniederschlag entsprechend, um mehr als 50% niedriger als auf den
Bergen der Nordalpen. So erreicht zum Beispiel das Maximum auf der Zugspitze bei einer
Windrichtung von 310◦ einen Wert von 190 mm, wa¨hrend auf dem nur 40 km entfernt
gelegenen Patscherkofel bei derselben Windrichtung nur 45 mm/Jahr gemessen werden.
Das ausgepra¨gte Maximum der Niederschlagsverteilung bei su¨dwestlicher Anstro¨mung auf
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dem Patscherkofel findet man auf der Zugspitze nicht wieder. Die Niederschlagssummen
bei sommerlichen Niederschla¨gen und einer su¨dwestlichen Anstro¨mung sind zwar auf bei-
den Bergstationen mit 60 mm ungefa¨hr gleich hoch, auf der Zugspitze fu¨hrt jedoch die
orographische Niederschlagsversta¨rkung zu wesentlich ho¨heren Niederschlagswerten bei
Nordwest- bis Nordwind. Folglich ist auch der Anteil der Klasse SFG1 am Jahresnieder-
schlag auf der Zugspitze mit 20% bedeutend niedriger als auf dem Patscherkofel, wo der
entsprechende Wert bei knapp 50% liegt. Dies stimmt mit dem im vorigen Kapitel erziel-
ten Ergebnis u¨berein, dass der Sommerniederschlag inneralpin einen ho¨heren Anteil am
Jahresniederschlag hat als in den Nordalpen. Der Grund fu¨r die verha¨ltnisma¨ßig geringen
Winterniederschla¨ge in den Ta¨lern des Alpenhauptkamms ist eine deutliche Abschwa¨chung
der Niederschla¨ge bei no¨rdlichen Windrichtungen, welche im Winterhalbjahr viel ha¨ufiger
sind als im Sommer. Der anstro¨menden Luft wird bei der Niederschlagsbildung bzw. -
versta¨rkung in den Nordalpen Feuchtigkeit entzogen wird, die am Alpenhauptkamm dann
fehlt.
In Abbildung 4.21b ist die Niederschlagsklimatologie fu¨r die Talstation Innsbruck dar-
gestellt. Diese Verteilung ist jener der Bergstation Patscherkofel vom Verlauf und von den
Werten her sehr a¨hnlich. Auch im Inntal ergeben sich zwei Niederschlagsmaxima, eines
bei 260◦ und das andere bei 320◦. Das erste ist wiederum auf die sommerlichen Gewit-
ter und Schauer bei Su¨dwestanstro¨mung zuru¨ckzufu¨hren. Es ist mit durchschnittlich 77
mm/Jahr in Innsbruck etwas ho¨her als auf dem Patscherkofel, wo im selben Windsektor
68 mm/Jahr gemessen werden. Das zweite Maximum ist bedingt durch Kalt- und Warm-
fronten aus Nordwesten bis Norden. Die Niederschlagswerte bei solchen Anstro¨mungen in
Abbildung 4.21b sind praktisch identisch mit jenen an der Bergstation. Sowohl am Pat-
scherkofel als auch in Innsbruck sind die Werte im Windsektor von 320◦ um einiges ho¨her
als in den umliegenden Windsektoren. Dies mag auf den ersten Blick etwas erstaunlich
sein, tritt doch eine Windrichtung von z.B. 300◦ klimatologisch gesehen ha¨ufiger auf als
eine Anstro¨mung von 320◦. Eine Untersuchung dieser Fa¨lle hat ergeben, dass es sich dabei
hauptsa¨chlich um Warmfronten handelt, bei denen es auf Grund einer stabilen Schichtung
im Inntal kaum zu Absinkbewegungen im Lee der Nordalpen kommt. Daher greift der
orographisch versta¨rkte Niederschlag von den Nordalpen auch in Richtung Su¨den u¨ber.
Diese ergiebigen Niederschlagsereignisse treten im Inntal vermehrt bei einer Windrichtung
von 320◦ auf.
Vergleicht man die Verteilung von Innsbruck mit den Talstationen der Nordalpen
(Garmisch, Reutte, Bad Feilnbach), ergeben sich große Unterschiede. Die gro¨ßten Diffe-
renzen treten bei einer Nordwestanstro¨mung auf, wo z. B. in Garmisch mehr als dop-
pelt soviel Niederschlag fa¨llt als in Innsbruck. Dabei handelt es sich hauptsa¨chlich um
Frontalniederschla¨ge und Stauniederschla¨ge hinter den Fronten in den Klassen SFG2 und
SFG3. Auch bei den Niederschlagsereignissen mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500
m und Su¨dwestanstro¨mung ergibt sich ein deutliches Niederschlagsplus in Garmisch. Dies
ist hauptsa¨chlich auf die hohe konvektive Aktivita¨t im Wetterstein-Gebirge wegen der
topographische Struktur zuru¨ckzufu¨hren. Obwohl die beiden Talstationen Garmisch und
Innsbruck nicht einmal 30 km Luftlinie voneinander getrennt liegen, ergeben sich also
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ziemlich unterschiedliche Niederschlagsklimatologien. Dies zeigt einmal mehr, wie stark
der Einfluss der Topographie auf die Niederschlagsverteilung in den Alpen ist.
Wie man schon in den zwei Abbildungen 4.21a,b erkennen kann, sind die klimatolo-
gischen Unterschiede zwischen Innsbruck und dem Patscherkofel in Bezug auf die Gro¨ße
Niederschlag sehr gering. Dies besta¨tigt auch eine Darstellung der Niederschlagsdifferen-
zen zwischen diesen beiden Stationen in Abbildung 4.21c. In kaum einem 10◦-Windsektor
u¨bersteigen die mittleren, ja¨hrlichen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen die Marke von 10
mm. Dies ist sehr wenig, wenn man bedenkt, dass der Ho¨henunterschied zwischen den Sta-
tionen 1700 m betra¨gt. Bei su¨dwestlicher bis westlicher Anstro¨mung la¨sst sich sogar ein
Trend zu einem Niederschlagsplus in Innsbruck ausmachen, doch wegen der sehr geringen
Werte sollte dem keine große klimatologische Bedeutung beigemessen werden. Um die Ur-
sachen fu¨r die nicht vorhandene orographische Niederschlagsversta¨rkung am Patscherkofel
zu erforschen, bedarf es einer genaueren Betrachtung der Topographie in diesem Gebiet.
Das in Nord-Su¨d-Richtung verlaufende Wipptal mu¨ndet bei Innsbruck in das in diesem
Bereich west-ost-orientierte Inntal (Abb. 4.17). O¨stlich des Wipptals erstrecken sich die
Tuxer Voralpen, dessen nordwestliches Ende der Patscherkofel darstellt. Betrachtet man
die Niederschlagswerte der Stationen in den Tuxer Voralpen (Fliri, 1975), erkennt man,
dass der mittlere Jahresniederschlag bereits wenige Kilometer su¨dlich des Patscherkofels,
in Richtung Alpenhauptkamm, u¨ber 1500 mm erreicht. Dadurch wird angedeutet, dass
die spezielle Lage des Patscherkofels, am nordwestlichen Rand dieser Gebirgsgruppe, sich
sehr ungu¨nstig auf die orographischen Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen auswirkt.
Wahrscheinlich beno¨tigt das Wachstum der Niederschlagsteilchen in der orographischen
Hebungswolke u¨ber dem Patscherkofel so lange, dass der versta¨rkte Niederschlag nicht am
exponierten Gipfel, sondern erst etwas weiter su¨dlich im Lee den Boden erreicht. Des wei-
teren ko¨nnten auch Leeeffekte von den Nordalpen eine Rolle spielen. Durch das Absinken
u¨ber dem Inntal bei einer Nordanstro¨mung wird die Wolkenbasis u¨ber dem Patscherkofel
etwas gehoben, sodass die Niederschlagsversta¨rkung durch den Seeder-Feeder Effekt erst
etwas weiter su¨dlich, mit der nochmals ansteigenden Topographie einsetzt.
Um den Ho¨hengradienten des Niederschlags in anderen inneralpinen Regionen zu un-
tersuchen, wurde ein weiteres Stationspaar am Nordabhang des Alpenhauptkamms aus-
gewa¨hlt. Dieses besteht aus der Bergstation Rudolfshu¨tte (2304 m) und der Talstation
Kaprun (750 m) im o¨sterreichischen Bundesland Salzburg. Die zur Einteilung der Nie-
derschlagsereignisse in die verschiedenen Klassen von Schneefallgrenzen beno¨tigten Tem-
peraturwerte wurden von den Stationen Rudolfshu¨tte und der Talstation Zell am See
u¨bernommen, da in Kaprun nur Niederschlag gemessen wird. Der Ort Zell am See liegt
nur 7 km no¨rdlich von Kaprun und verfu¨gt sowohl u¨ber eine Klima- als auch u¨ber eine
Synopstation mit Temperaturregistrierung.
In Abbildung 4.22a ist die klimatologische Niederschlagsverteilung in Abha¨ngigkeit
von der Windrichtung in 700 hPa fu¨r die Bergstation Rudolfshu¨tte dargestellt. Im Ge-
gensatz zu den anderen verwendeten Bergstationen befindet sich die Station Rudolfshu¨tte
nicht auf einem Gipfel, sondern in einem in Nord-Su¨d-Richtung verlaufenden Hochtal nord-
westlich des Großglockners, der mit 3798 m den ho¨chsten Punkt der Ostalpen markiert.
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Abbildung 4.22: Ja¨hrliche Niederschlagssumme (mm/Jahr) als Funktion der Windrichtung und
der Klasse der Schneefallgrenze, fu¨r die Rudolfshu¨tte (a) und Kaprun (b). Das untere Bild zeigt
die ja¨hrliche Niederschlagsdifferenz zwischen diesen beiden Stationen.
Der mittlere Jahresniederschlag in den Jahren zwischen 1991 und 2000 betra¨gt auf der Ru-
dolfshu¨tte 2546 mm. Damit ist diese Station, neben Balderschwang im Allga¨u (2548 mm),
die niederschlagsreichste Station des gesamten in dieser Arbeit betrachteten Datensatzes
von u¨ber 1000 Stationen. Der Grund fu¨r die außergewo¨hnlich hohen Niederschlagswerte
liegt, neben der Ho¨he von 2305 m, auch an der Topographie in der Na¨he der Station.
Durch die Lage in einem nach Su¨den immer enger werdenden Hochtal kommt es zu einer
besonders starken orographischen Niederschlagsversta¨rkung bei Nordwest- bis Nordan-
stro¨mung. Die zusa¨tzliche Hebung der Luftmasse durch das sich verengende Tal fu¨hrt zu
wesentlich ho¨heren ja¨hrlichen Niederschlagsmengen auf der Rudolfshu¨tte als in den um-
liegenden Regionen. Nach Fliri (1975) ergeben sich aus Messungen von Totalisatoren fu¨r
nahegelegene Bergstationen Niederschlagswerte von 1500 mm - 2000 mm, also um ca. 20 -
40% weniger als auf der Rudolfshu¨tte. Nichtsdestotrotz ist das Gebiet um den Großglock-
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ner in den Hohen Tauern viel niederschlagsreicher als der Alpenhauptkamm weiter westlich
im Bereich der O¨tztaler oder Stubaier Alpen. Erstens verla¨uft die Kammlinie in diesem
Bereich ziemlich zonal, was zu einer sta¨rkeren orographischen Niederschlagsversta¨rkung
bei Nordwest- bis Nordanstro¨mung fu¨hrt als in Westo¨sterreich, wo der Alpenhauptkamm
wesentlich breiter und in Gebirgsgruppen gegliedert ist. Ein weiterer Grund fu¨r die hohen
Niederschlagsmengen in den Hohen Tauern ist, dass die Kammho¨he der Nordalpen von
Westen nach Osten kontinuierlich abnimmt (bis auf einzelne Berggipfel). Dadurch kommt
es bei nordwestlichen bis no¨rdlichen Windrichtungen zu einer schwa¨cheren Abschirmung
durch die Nordalpen, wodurch der Niederschlag weiter in Richtung Alpenhauptkamm u¨ber-
greift. Somit ergeben sich fu¨r die Niederschlagsverteilung in Abbildung 4.22a sehr hohe
Niederschlagswerte von u¨ber 100 mm/Jahr in einem Bereich zwischen 250◦ und 0◦. Das
Niederschlagsmaximum auf der Rudolfshu¨tte wird in den Windsektoren von 310◦ und
330◦ gemessen. In diesen 10◦-Windrichtungsbereichen werden pro Jahr durchschnittlich
u¨ber 210 mm Niederschlag registriert, womit das Niederschlagsmaximum hier gro¨ßer ist
als auf der deutlich ho¨heren Zugspitze (190 mm/Jahr bei 310◦). Vor allem bei Nordwest-
bis Nordanstro¨mung erha¨lt die Rudolfshu¨tte bedeutend mehr Niederschlag als die 130
km weiter westlich am Alpennordrand gelegene Zugspitze. Neben der effektiveren orogra-
phischen Niederschlagsversta¨rkung liegt dies auch an der bereits diskutierten generellen
Verschiebung des Niederschlagsmaximums hin zu no¨rdlichen Windrichtungen, je weiter
man nach Osten in den Alpen geht. Betrachtet man die Aufteilung der Niederschlags-
summe in die einzelnen Klassen der Schneefallgrenze in Abbildung 4.22a, erkennt man im
Wesentlichen dasselbe Bild wie an den Nordalpenstationen Hahnenkamm oder Wendel-
stein. Der Großteil des Niederschlags auf der Rudolfshu¨tte (41%) fa¨llt in die Klasse SFG2,
die vor allem bei Nordwestwind sehr ha¨ufig auftritt. Niederschlagsereignisse mit einer
Schneefallgrenze von unter 1000 m sind hauptsa¨chlich bei nordwestlichen und no¨rdlichen
Anstro¨mungen anzutreffen, wa¨hrend das Maximum der Klasse SFG1 bei su¨dwestlichen
Windrichtungen zwischen 240◦ und 270◦ zu finden ist. Der Anteil dieser warmen Tempe-
raturklasse am Gesamtniederschlag betra¨gt auf der Rudolfshu¨tte 31% und ist somit deut-
lich ho¨her als auf der Zugspitze (22%). Auch die Niederschlagswerte in der Klasse SFG1
sind bei su¨dwestlicher Anstro¨mung in 700 hPa auf der Rudolfshu¨tte mit 70 mm/Jahr um
einiges ho¨her als auf der Zugspitze, wo lediglich 50 mm/Jahr erreicht werden. Der Grund
fu¨r die ho¨heren Niederschlagsmengen in der Klasse SFG1 auf der Rudolfshu¨tte liegt aber
nur bedingt an einer ho¨heren konvektiven Aktivita¨t in den Hohen Tauern, denn auch im
Wetterstein-Massiv treten bei su¨dwestlicher Anstro¨mung sehr starke konvektive Nieder-
schla¨ge auf, wie man an den Niederschlagswerten in Garmisch (Abb. 4.19b) erkennt. Viel
mehr liegt die Ursache dafu¨r in der Lage der Bergstationen. Wie bereits erwa¨hnt, liegt die
Rudolfshu¨tte nicht auf einem Gipfel, sondern in einem Hochtal no¨rdlich der Kammlinie
des Alpenhauptkamms. Dadurch produzieren die zahlreichen Gewitter aus den ho¨chsten
Regionen der Hohen Tauern bereits an der Station Rudolfshu¨tte ergiebige Niederschla¨ge.
Die Zugspitze hingegen liegt direkt an der Kammlinie des Wettersteins, wo sich die Ge-
witter bilden und erst weiter im Norden fu¨r starke Niederschla¨ge sorgen. A¨hnlich wie bei
allen anderen untersuchten Bergstationen kommt es auch auf der Rudolfshu¨tte zu keinen
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nennenswerten Niederschla¨gen bei o¨stlicher oder su¨dlicher Anstro¨mung. Trotz der Na¨he
zum Alpenhauptkamm dominieren also bei su¨dlicher Windrichtung Absinkbewegungen
und fo¨hnige Effekte, wodurch der Niederschlag nur selten auf die Nordseite u¨bergreift.
Abschließend kann man zur Niederschlagsklimatologie der Rudolfshu¨tte sagen, dass sie,
von der Aufteilung der Niederschla¨ge in die Windsektoren her, eher einer Station in den
Nordalpen entspricht als einer am Alpenhauptkamm.
Die entsprechende Niederschlagsverteilung der Talstation Kaprun ist in Abbildung
4.22b dargestellt. Kaprun liegt ca. 13 km no¨rdlich der Rudolfshu¨tte im Eingang eines von
Norden nach Su¨den verlaufenden Seitentals des Salzachtals, auf einer Ho¨he von 750 m. Der
mittlere Jahresniederschlag der Station Kaprun betra¨gt 1080 mm und repra¨sentiert damit
sehr gut die umliegenden Talstationen, welche bereits in Kapitel 4.2.3 beschrieben wurden.
Das Niederschlagsmaximum in Kaprun ist im 10◦-Windrichtungssektor von 260◦ zu fin-
den, in dem im Mittel 100 mm/Jahr gemessen werden. Von diesem Maximum ausgehend
nehmen die Werte in Richtung Su¨den rascher ab als in Richtung Norden. Dies liegt zum
einem an der ho¨heren Anzahl von Niederschlagsintervallen bei Nordwestwind, verglichen
mit su¨dwestlichen Windrichtungen. Andererseits kommt es durch den ma¨chtigen Alpen-
hauptkamm bei Frontalniederschla¨gen aus Su¨dwesten zu sehr starken Abschirmungseffek-
ten. Aus dieser Windrichtung erreichen Kaprun hauptsa¨chlich konvektive Niederschla¨ge,
was sich am hohen Anteil von Niederschlagsereignissen in der Klasse SFG1 zeigt. Die
Niederschlagsklimatologie in Abbildung 4.22b weist sehr a¨hnliche Charakteristiken wie je-
ne von Innsbruck (Abb. 4.21b) auf. Die Niederschlagswerte fu¨r Kaprun sind jedoch u¨ber
den gesamten Windrichtungsbereich etwas ho¨her als in Innsbruck, was sich auch im Jah-
resniederschlag widerspiegelt. Des weiteren werden auch bei su¨dwestlicher bis westlicher
Anstro¨mung in Kaprun ho¨here Niederschlagssummen gemessen als in Innsbruck, vor allem
bedingt durch Niederschlagsereignisse in der Klasse SFG1. Das Niederschlagsmaximum der
aufsummierten 6h-Niederschlagsintervalle mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m liegt
in Kaprun im Windsektor von 270◦ und ist damit, im Vergleich zu Innsbruck, in Rich-
tung Westen verschoben. Bei dieser Windrichtung werden in Kaprun in der Klasse SFG1
65mm/Jahr gemessen, also um etwa 20% mehr als in Innsbruck. Der gro¨ßte Anteil davon
ist auf konvektive Niederschla¨ge zuru¨ckzufu¨hren. Dies zeigt, dass Gewitter und Schauer,
welche sich u¨ber den Alpenhauptkamm bilden, direkt u¨ber Kaprun ziehen und dort zu
ergiebigen Niederschla¨gen fu¨hren. Typisch fu¨r eine inneralpine Region ist in Kaprun der
Anteil der Klasse SFG1 am Jahresniederschlag mit 44% sehr hoch. Dies liegt, neben der
hohen konvektiven Aktivita¨t, auch an den relativ zu den Nordalpen (Garmisch, Reutte,
Bad Feilnbach) geringen Niederschlagsmengen bei Frontalniederschla¨gen aus Nordwesten
bis Norden.
Der Vergleich mit der Niederschlagsverteilung der Bergstation Rudolfshu¨tte zeigt ne-
ben den deutlich niedrigeren Mengen in fast allen Bereichen auch einen wesentlich ge-
ringeren Anteil der Klasse SFG3. Dies liegt daran, dass solch tiefe Schneefallgrenzen
hauptsa¨chlich bei nordwestlicher bis no¨rdlicher Anstro¨mung auftreten, wo die orogra-
phische Niederschlagsversta¨rkung durch die ansteigende Topographie in Richtung Ru-
dolfshu¨tte am sta¨rksten ist. Die Darstellung der Niederschlagsdifferenzen in Abbildung
4.3 Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in den Alpen 119
4.22c besta¨tigt dieses Ergebnis. Die aufsummierten 6h-Niederschlagsdifferenzen zwischen
der Bergstation Rudolfshu¨tte und der Talstation Kaprun sind bei allen Windrichtungen po-
sitiv, was also einem Niederschlagsplus auf der Rudolfshu¨tte entspricht. Die Niederschlags-
differenzen erreichen bei einer Nordwestanstro¨mung von 310◦ bzw. 330◦ das Maximum mit
155 mm/Jahr. Auch bei der klimatologisch nicht sehr ha¨ufigen reinen Nordanstro¨mung von
0◦ werden noch ja¨hrliche Differenzen von 75 mm gemessen. Bei einer Westanstro¨mung von
270◦ erreichen die Werte hingegen nur knapp 30 mm/Jahr, obwohl diese Windrichtung
sehr oft in Verbindung mit Niederschlag auftritt. Dies ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass
der Alpenhauptkamm in den Hohen Tauern ziemlich genau in West-Ost-Richtung verla¨uft
und dadurch die orographische Niederschlagsversta¨rkung bei starker Westkomponente des
Windes viel schwa¨cher ist als bei Nord oder Nordwest. Ein zweites kleines Maximum der
Niederschlagsdifferenzen zwischen diesen beiden Stationen kann man bei einer Windrich-
tung von 250◦ erkennen. Die Aufteilung der Niederschla¨ge in die einzelnen Klassen der
Schneefallgrenze zeigt, dass diese Spitze hauptsa¨chlich auf Niederschlagsereignissen der
Klasse SFG1 beruht. Die Werte sind mit 40 mm/Jahr zwar wesentlich geringer als bei
einer Nordwest- oder Nordanstro¨mung, doch es zeigt, dass auch die konvektiven Nieder-
schla¨ge an der Bergstation Rudolfshu¨tte zu mehr Niederschlag fu¨hren als im Tal. Dies
kann mit einem langsamen Abschwa¨chen der Gewitterzellen durch Ausregnen bei der Ad-
vektion vom Alpenhauptkamm in Richtung Nordosten erkla¨rt werden. Ansonsten ist der
Großteil der Niederschlagsdifferenzen (ca. 80%) in Verbindung mit einer Schneefallgrenze
von weniger als 2500 m. Die Untersuchung der Anteile der einzelnen Niederschlagsklassen
an diesen Fa¨llen hat ergeben, dass es sich dabei hauptsa¨chlich um Frontalniederschla¨ge
(Kalt- und Warmfront) und frontru¨ckseitige Stauniederschla¨gen handelt. Vergleicht man
die Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.22c mit jenen zwischen den Nordalpensta-
tionen Zugspitze und Garmisch (Abb. 4.19c), ergeben sich zahlreiche Unterschiede. Zu-
erst einmal sind die Differenzen beim Stationspaar Rudolfshu¨tte/Kaprun wesentlich ho¨her
als zwischen der Zugspitze und Garmisch. Wa¨hrend das Maximum in Abbildung 4.22c
einen Wert von 150 mm/Jahr erreicht, ergeben sich in Abbildung 4.19c ho¨chstens 110
mm/Jahr. Das liegt, neben den geringeren Niederschlagssummen in Kaprun durch die in-
neralpine Lage, auch an der effektiveren orographischen Niederschlagsversta¨rkung auf der
Rudolfshu¨tte durch das sich verengende Tal. Des weiteren ist das Maximum der Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenzen beim Stationspaar Rudolfshu¨tte/Kaprun etwas in Richtung
Norden verschoben, was der generellen nordwa¨rtigen Verschiebung des Niederschlagsma-
ximums von Westen nach Osten entspricht. Ein weiterer entscheidender Unterschied zwi-
schen diesen beiden vertikalen Profilen findet man in der Klasse SFG1. Wa¨hrend beim
Stationspaar Zugspitze/Garmisch in einem Bereich zwischen 210◦ und 310◦ die Talstation
Garmisch um bis zu 20 mm/Jahr mehr Niederschlag erha¨lt als die Bergstation, sind die Dif-
ferenzen in Abbildung 4.22c auch in diesem Bereich durchwegs positiv. Der Grund fu¨r die
geringeren konvektiven Niederschlagssummen auf der Zugspitze bei Su¨dwestanstro¨mung
liegt an der speziellen Position am westlichen Ende einer Gebirgskette. Die Rudolfshu¨tte
liegt jedoch no¨rdlich des Alpenhauptkamms, wodurch an dieser Station bereits die voll
entwickelten Zellen zu ergiebigen Niederschla¨gen fu¨hren, a¨hnlich wie in den umliegenden
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Ta¨lern. Auch bei nordwestlicher Anstro¨mung und einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m
erha¨lt die Bergstation Rudolfshu¨tte, im Gegensatz zum Stationspaar Zugspitze/Garmisch,
mehr Niederschlag als das Tal. Erstens wu¨rde eine Divergenz von Hydrometeortrajekto-
rien bei einer Schneefallgrenze in Ho¨he der Bergstation hier in die Klasse SFG2 fallen.
Zweitens ist die Windgeschwindigkeit auf der Rudolfshu¨tte, bedingt durch die Lage in ei-
nem Hochtal, meistens bedeutend niedriger als bei Gipfelstationen. Durch die niedrigeren
Windgeschwindigkeiten ist auch die Verdriftung von festem Niederschlag geringer und es
kommt folglich nur zu einer schwachen Ausbildung eines lokalen Niederschlagsminimums
in Ho¨he der Schneefallgrenze.
4.3.3 Abha¨ngigkeit der orographischen Niederschlagsversta¨rkung von
meteorologischen Umgebungsparametern
In diesem Abschnitt soll die Abha¨ngigkeit der zuvor beschriebenen klimatologischen Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenzen von verschiedenen meteorologischen Umgebungsparametern
wie der Windgeschwindigkeit in 700 hPa und der Schichtdicke der gesa¨ttigten Luft unter-
sucht werden. Die Auswahl dieser beiden Parameter ist durch die in Kapitel 2 besproche-
nen und aus der Literatur bekannten Untersuchungen der orographischen Niederschlags-
versta¨rkung motiviert.
Die folgende Analyse beschra¨nkt sich auf das Stationspaar Zugspitze/Garmisch. Er-
stens weist dieses Stationspaar, neben einer geringen horizontalen Distanz von nur 10 km,
eine beachtliche Ho¨hendifferenz von 2240 m auf, und zweitens sind auch die klimatologi-
schen Niederschlagsdifferenzen beachtlich. Des weiteren befindet sich dieses Stationspaar
direkt am Alpennordrand, wodurch sich die Einflussfaktoren auf die orographische Nie-
derschlagsversta¨rkung sehr gut untersuchen lassen.
In der klimatologischen Analyse der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen (Kapitel 4.3.2)
hat sich gezeigt, dass Garmisch bei Schauern und Gewittern systematisch mehr Nieder-
schlag erha¨lt als die Zugspitze. Diese Differenzen bei konvektivem Sommerniederschlag
konnten auf die topographische Lage der Stationen zuru¨ckgefu¨hrt werden. Um diese syste-
matischen Unterschiede zu umgehen, beschra¨nkt sich die folgende Analyse nur auf nicht-
konvektive Ereignisse. Ferner haben konvektive Niederschla¨ge eine viel ho¨here ra¨umliche
Variabilita¨t als stratiforme Niederschla¨ge, wodurch eine Untersuchung des Ho¨hengradi-
enten wesentlich schwieriger wird. Das Weglassen der konvektiven Ereignisse erfolgt mit
Hilfe des Algorithmus aus Kapitel 3.3, worin konvektive Niederschla¨ge auf Grund der
ra¨umlichen Variabilita¨t des Niederschlags, des konvektiven MM5 Modellniederschlags und
von CAPE klassifiziert werden. Es werden auch nur die Schneefallgrenzenklassen SFG2
und SFG3 sowie Windrichtungen zwischen 260◦ und 40◦ betrachtet. Bei den anderen
Windrichtungen kommt es an der Zugspitze zu keiner signifikanten orographischen Nie-
derschlagsversta¨rkung.
Um den Einfluss der meteorologischen Umgebungsparameter auf die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz zu untersuchen, erfolgt eine Aufspaltung der Niederschlagsereignisse
in verschiedene Klassen der Windgeschwindigkeit und der Dicke der gesa¨ttigten Luft. Um
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trotz dieser Aufspaltung noch genu¨gend 6h-Niederschlagsintervalle in den einzelnen Klas-
sen zur Verfu¨gung zu haben, wird die Windrichtung nicht wie bisher in 10◦-, sondern in
20◦-Sektoren eingeteilt.
Neben den akkumulierten ja¨hrlichen Niederschlagsdifferenzen zwischen den Statio-
nen Zugspitze und Garmisch werden auch normierte Niederschlagsdifferenzen dargestellt.
Diese ergeben sich aus einer Division der akkumulierten Differenzen durch die Anzahl der
6h-Intervalle in der jeweiligen Klasse. Um die normierten Differenzen nicht durch viele
marginale Niederschlagsereignisse zu beeinflussen, werden Schwellwerte fu¨r die einzelnen
Niederschlagsintervalle eingefu¨hrt. Es fließen in die folgenden Berechnungen der normier-
ten Niederschlagsdifferenzen nur 6h-Intervalle ein, in denen sowohl auf der Zugspitze als
auch in Garmisch zumindest 0,25 mm Niederschlag registriert wurden, oder alternativ
an der Bergstation Zugspitze mindestens 1,0 mm/6h gefallen sind. Wegen der Division
durch die Anzahl der Fa¨lle ist es auch vernu¨nftig, nur solche Windrichtungssektoren zu
betrachten, in denen in den 10 Jahren von 1991 - 2000 mindestens 5 Fa¨lle mit den entspre-
chenden Kriterien fu¨r die Windgeschwindigkeit bzw. das Feuchteprofil aufgetreten sind.
Gema¨ß der Definition der normierten Differenzen ergibt sich aus einem Vergleich mit den
akkumulierten Differenzen die ja¨hrliche Anzahl der Fa¨lle im jeweiligen Sektor.
Windgeschwindigkeit in 700 hPa
Im Literaturu¨berblick u¨ber die verschiedenen orographischen Niederschlagsversta¨rkungs-
mechanismen in Kapitel 2 wurde beschrieben, dass die Windgeschwindigkeit ein wichtiger
Einflussparameter bei der orographischen Niederschlagsversta¨rkung ist. Deshalb wird an
dieser Stelle die Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch in Abha¨ngig-
keit der Windgeschwindigkeit in 700 hPa untersucht, wo die atmospha¨rische Stro¨mung
mehr oder weniger unabha¨ngig von der Topographie der Alpen verla¨uft. Da es einen pro-
portionalen Zusammenhang zwischen der Kondensationsrate einer gesa¨ttigten Luft bei der
U¨berstro¨mung eines Berges und der Windgeschwindigkeit gibt, kann angenommen werden,
dass eine Zunahme der Windgeschwindigkeit zu einer systematischen Erho¨hung der orogra-
phischen Niederschlagsversta¨rkung fu¨hrt. Zur Analyse des Einflusses der Windgeschwin-
digkeit wurden die 6h-Niederschlagsintervalle entsprechend der u¨ber 6 MM5-Gitterpunkte
gemittelten 700-hPa-Windgeschwindigkeit, in vier Klassen unterteilt. Diese werden fortan
mit den Abku¨rzungen WG1 - WG4 bezeichnet und sind durch die Schwellwerte von 7,5,
12,5 und 17,5 m s−1 voneinander abgegrenzt. Die Klasse WG1 entha¨lt also alle Fa¨lle mit
einer Windgeschwindigkeit von weniger als 7,5 m s−1 die Klasse WG2 alle Fa¨lle zwischen
7,5 und 12,5 m s−1, die dritte Klasse alle Niederschlagsereignisse mit einer Windgeschwin-
digkeit zwischen 12,5 und 17,5 m s−1 und die letzte Klasse (WG4) alle Starkwindereignisse
mit mehr als 17,5 m s−1 in 700 hPa. Die Motivation fu¨r die Wahl dieser Schwellwerte ba-
siert auf einer ungefa¨hr gleichma¨ßigen Aufteilung der 6h-Niederschlagsintervalle in vier
Klassen. Das Ergebnis fu¨r das Stationspaar Zugspitze/Garmisch ist in Abbildung 4.23a
dargestellt. Sie zeigt die durchschnittlichen ja¨hrlichen Niederschlagsdifferenzen zwischen
der Bergstation Zugspitze und der Talstation Garmisch fu¨r den Windrichtungsbereich
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zwischen 260◦ und 40◦, in Abha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit in 700 hPa. Die
hier dargestellten Differenzen beziehen sich auf die Klasse SFG2, also auf alle Nieder-
schlagsereignisse mit einer Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m. Die Abbildung
besta¨tigt das von der klimatologischen Analyse im vorigen Kapitel erzielte Ergebnis, dass
die meiste Niederschlagsversta¨rkung in denWindrichtungssektoren zwischen 280◦ und 340◦
stattfindet. Betrachtet man die Aufteilung in die einzelnen Klassen der Windgeschwin-
digkeit, erkennt man in den Bereichen zwischen 280◦ und 320◦ eine starke Erho¨hung der
Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen mit zunehmender Windgeschwindigkeit. So ist zum Bei-
spiel im 20◦-Windsektor von 300◦ (entha¨lt alle Windrichtungen zwischen 290◦ und 310◦)
in der Klasse WG1 mit durchschnittlich 5mm/Jahr Niederschlagsplus auf der Zugspitze
zu rechnen. Die Differenz steigt mit zunehmender Wingeschwindigkeit rasch an und er-
reicht in der Klasse WG4 bereits 25mm/Jahr. Dieser Niederschlagsgradient ist ziemlich
beachtlich, wenn man beru¨cksichtigt, dass es sich hierbei nur um Ereignisse innerhalb
der Schneefallgrenzenklasse SFG2 handelt. Bei su¨dwestlicher bis westlicher Anstro¨mung
(Sektor 260◦) ergibt sich ebenfalls eine leichte Zunahme der Niederschlagsdifferenz mit
sta¨rker werdender Wingeschwindigkeit, jedoch fehlt in diesem Sektor der Balken in der
sta¨rksten Windklasse WG4. Dies ha¨ngt damit zusammen, dass es bei dieser Windrichtung
keine 6h-Niederschlagsintervalle mit einer so hohen Windgeschwindigkeit gibt. Die hohen
Windgeschwindigkeiten in der SFG2-Klasse beschra¨nken sich auf die Windrichtungssekto-
ren zwischen 280◦ und 340◦. Auch bei reiner Nordanstro¨mung und bei Nordostwind gibt es
keine Niederschlagsereignisse mit einer Windgeschwindigkeit von mehr als 17,5 m s−1. Die
ho¨chsten akkumulierten Niederschlagsdifferenzen in den einzelnen Windgeschwindigkeits-
klassen ha¨ngen ebenfalls von der Windrichtung ab. Die Klasse WG4 erreicht ihr Maxi-
mum mit 25 mm/Jahr in den Sektoren bei 280◦ bzw. 300◦ wa¨hrend die Klassen WG3 und
WG2 ihr Maximum mit jeweils 22 mm/Jahr bei 320◦ haben. Bei den geringen Windge-
schwindigkeiten ist es sogar so, dass die ho¨chsten Niederschlagsdifferenzen mit 10 mm/Jahr
bei einer reinen Nordanstro¨mung auftreten. Da es sich dabei um akkumulierte ja¨hrliche
Niederschlagsdifferenzen handelt, hat jedoch die klimatologische Ha¨ufigkeit der jeweili-
gen Windrichtung einen starken Einfluss auf die Verteilung. Um dies zu quantifizieren,
sind in Abbildung 4.23b normierte Differenzen fu¨r die Niederschlagsereignisse mit einer
Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m dargestellt. Ist die Westkomponente in der
Anstro¨mung in 700 hPa dominant, ergibt sich kaum eine Abha¨ngigkeit der orographischen
Niederschlagsversta¨rkung (dargestellt durch normierte Niederschlagsdifferenzen) von der
Windgeschwindigkeit. So liegt zum Beispiel in einem Windsektor von 300◦ die mittle-
re 6h-Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch fu¨r alle vier Windge-
schwindigkeitsklassen bei ca. 2,5 mm/6h. Bei Nordwestwind, also in den Windsektoren
von 320◦ und 340◦, zeigt sich hingegen eine deutliche Zunahme der normierten Nieder-
schlagsdifferenz mit der Windgeschwindigkeit. Die Werte erreichen hier in der sta¨rksten
Windklasse WG4 Werte von 5 mm/6h, wa¨hrend in der Klasse mit Windgeschwindigkeiten
unter 7,5 m s−1 im selben Windsektor nur ungefa¨hr die Ha¨lfte der Differenzen (2,5 mm/6h)
auftreten.
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Abbildung 4.23: Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch in Abha¨ngigkeit
der Windgeschwindigkeit und -richtung in 700 hPa fu¨r verschiedene Schneefallgrenzen (SFG2 -
Bilder a,b; SFG3 - Bilder c,d). Die Bilder a und c beinhalten ja¨hrlich akkumulierte Differenzen,
wa¨hrend die Bilder b und d normierte Niederschlagsdifferenzen (mm/6h) darstellen.
U¨berraschend in Abbildung 4.23b ist, dass bei no¨rdlichen bzw. nordo¨stlichen Wind-
richtungen die orographische Niederschlagsversta¨rkung indirekt proportional zur Windge-
schwindigkeit in 700 hPa zu sein scheint. Dies wurde auch schon in Abbildung 4.23a fest-
gestellt und la¨sst sich auf ein Repra¨sentationsproblem zuru¨ckfu¨hren. Vergleicht man die
Abbildungen 4.23a und 4.23b miteinander, erha¨lt man die Anzahl der Niederschlagsfa¨lle in
den einzelnen Intervallen. Hierbei sieht man, dass die Anzahl der 6h-Niederschlagsintervalle
in den Windsektoren zwischen 0◦ und 40◦ deutlich niedriger ist. Im Windsektor von 20◦
treten in der Klasse WG1 durchschnittlich nur 2 Fa¨lle pro Jahr auf, in der Klasse WG3
ist es sogar nur ein Fall. In der Starkwindklasse WG4 wird im Windrichtungsbereich zwi-
schen 0◦ und 40◦ nicht einmal der erforderliche Schwellwert von 5 Fa¨llen in den 10 Jahren
zwischen 1991 und 2000 erreicht, wodurch die normierten Niederschlagsdifferenzen hier 0
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gesetzt wurden. Der Grund fu¨r die geringe Anzahl der Fa¨lle bei Nord- bzw. Nordostan-
stro¨mung liegt darin, dass solch hohe Windgeschwindigkeiten bei dieser Anstro¨mungsrich-
tung nur sehr selten vorkommen und andererseits solche Niederschlagsereignisse meistens
mit einer Schneefallgrenze von weniger als 1000 m verbunden sind und deshalb in die
SFG3-Klasse fallen. Dadurch sind also Ru¨ckschlu¨sse auf die orographische Niederschlags-
versta¨rkung bei no¨rdlichen bzw. nordo¨stlichen Windrichtungen in Abbildung 4.23b nicht
sehr aussagekra¨ftig. Bei westlicher bis nordwestlicher Anstro¨mung (280◦ - 300◦) erkennt
man durch den Vergleich der akkumulierten mit den normierten Niederschlagsdifferenzen,
dass die Anzahl der 6h-Niederschlagsintervalle in der Klasse WG4 deutlich ho¨her ist als in
den Klassen WG1 oder WG2. Bei geringer Nordkomponente in der Anstro¨mmung ist fu¨r
nennenswerte orographische Niederschlagsversta¨rkung also eine hohe Windgeschwindigkeit
no¨tig.
Die entsprechenden Resultate fu¨r die Klasse SFG3, also fu¨r Niederschlagsereignis-
se mit einer Schneefallgrenze unterhalb von 1000 m, sind in den Abbildungen 4.23c,d
dargestellt. Fu¨r die akkumulierten Differenzen ergibt sich bei dominanter westlicher
Komponente in der Anstro¨mung wiederum keine eindeutige Abha¨ngigkeit der Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz von der Windgeschwindigkeit. Hier liegen auch die Werte zumeist
unterhalb von 5 mm/Jahr, also klimatologisch nicht sehr relevant. Im Bereich zwischen
300◦ und 0◦ erkennt man hingegen einen eindeutigen Trend zur Zunahme der Nieder-
schlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch mit sta¨rker werdender Anstro¨mung.
In diesem Windrichtungsbereich u¨bersteigen die ja¨hrlichen Niederschlagsdifferenzen der
Klasse WG4 jene der Klasse WG1 um das bis zu 10fache. So nimmt im Windsektor
von 340◦ die Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz von 4 mm/Jahr in der Klasse WG1 u¨ber
12 mm/Jahr in der Klasse WG2 auf 28 mm/Jahr in der Klasse WG3 zu. Bei Windge-
schwindigkeiten von u¨ber 17,5 m s−1 wird auf der Zugspitze u¨ber das Jahr aufsummiert
sogar um 37 mm mehr Niederschlag gemessen als im Tal bei Garmisch. Bei no¨rdlicher bzw.
nordo¨stlicher Anstro¨mung nehmen die akkumulierten Niederschlagsdifferenzen wegen der
klimatologisch geringeren Ha¨ufigkeit wieder deutlich ab. Hier ist auch keine eindeutige
Aussage u¨ber die Abha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit mo¨glich. Vergleicht man die
Werte in Abbildung 4.23c mit jenen in der Schneefallgrenzenklasse SFG2 (Abb. 4.23a), er-
kennt man deutliche Unterschiede. Bei westlicher Anstro¨mung sind die Niederschlagswerte
in der SFG2-Klasse deutlich ho¨her, was auf den atlantischen Ursprung der Luftmasse bei
westlicher Ho¨henstro¨mung zuru¨ckzufu¨hren ist. Dadurch sind die meisten Niederschlagser-
eignisse mit einer Schneefallgrenze u¨ber 1000 m verbunden. Nimmt die Nordkomponente in
700 hPa zu, fallen immer mehr Niederschlagsereignisse in die Klasse SFG3, so dass bei die-
sen Windrichtungen die akkumulierten Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.23c meist
ho¨her sind als in Abbildung 4.23a.
Betrachtet man die normierten Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.23d, erha¨lt
man eine Information u¨ber die Sta¨rke der orographischen Niederschlagsversta¨rkung an
der Zugspitze. In den Windrichtungsbereichen, in denen die Anstro¨mung eine starke
Komponente normal zur Kammlinie der Nordalpen hat (300◦ - 20◦), nehmen die nor-
mierten Niederschlagsdifferenzen stark mit der Wingeschwindigkeit zu. Wird zum Bei-
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spiel im Windsektor von 340◦ bei einer Windgeschwindigkeit von weniger als 7,5 m s−1,
durchschnittlich eine Niederschlagsdifferenz von 2 mm/6h gemessen, so ist der entspre-
chende Wert bei Starkwindfa¨llen (> 17,5 m s−1) mit 6,5 mm/6h mehr als 3mal so
hoch. Auch in den umliegenden Windsektoren ist das Verha¨ltnis a¨hnlich groß. Damit
ist die Niederschlagsversta¨rkung bei niedrigen Schneefallgrenzen tendenziell etwas ho¨her
als in der Klasse SFG2. Bei westlicher Anstro¨mung ergeben sich sehr geringe Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenzen mit Werten um 1 mm/6h. Hier ist auch keine eindeutige
Abha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit erkennbar. Dies la¨sst sich einerseits auf die
alpenparallele Stro¨mung zuru¨ckfu¨hren, wodurch es kaum zu einer Hebung der feuchten
Luftmasse kommt, andererseits ist auch die Anzahl der Fa¨lle in diesem Windrichtungsbe-
reich in der Klasse SFG3 gering. Diese erha¨lt man, indem man die Werte von Abbildung
4.23c durch die Werte in Abbildung 4.23d dividiert. Die meisten Niederschlagsfa¨lle treten
im Bereich zwischen 300◦ und 340◦ auf, wobei hier vor allem die hohen Windgeschwin-
digkeiten (WG3, WG4) dominieren. Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten (WG1) ergibt
sich kaum eine Abha¨ngigkeit der normierten Niederschlagsdifferenzen von der Windrich-
tung, und die Werte sind auch kleiner als in der WG1 Klasse in SFG2. Daraus la¨sst sich
ableiten, dass bei schwachen Anstro¨mungen in Verbindung mit niedrigen Temperaturen
die Kondensationsraten zu gering fu¨r einen effektiven Seeder-Feeder-Mechanismus sind.
Im Vergleich zur Klasse SFG2 ist das Maximum der Niederschlagsintervalle in der Klasse
SFG3 etwas in Richtung Norden verschoben.
In Summe u¨ber alle Windrichtungen ist die akkumulierte Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz bei tiefen Schneefallgrenzen (< 1000 m) etwas ho¨her als in
der SFG2-Klasse. Fu¨r die kalten Temperaturen ergibt sich des weiteren eine gro¨ßere
Abha¨ngigkeit von der Windgeschwindigkeit. Auch bei den normierten Niederschlags-
differenzen zwischen der Zugspitze und Garmisch sind die Werte in der Klasse SFG3
etwas ho¨her, was damit zusammenha¨ngt, dass Garmisch bei niedrigen Schneefallgrenzen
klimatologisch erheblich weniger Niederschlag erha¨lt als in der Klasse SFG2. Generell
erkennt man in Abbildung 4.23, dass die Anzahl der Niederschlagsintervalle bei westlichen
Anstro¨mungen viel geringer ist als zum Beispiel bei reiner Nordanstro¨mung. Dies mag
etwas seltsam erscheinen, hat man doch in den vorigen Kapiteln gesehen, dass Westwind
in Verbindung mit Niederschlag klimatologisch viel ha¨ufiger auftritt als Nordwind.
Eine Ursache dafu¨r liegt in der Wahl der Niederschlagsschwellwerte bei den normierten
Niederschlagsdifferenzen. Durch den Schwellwert von 0,25 mm an beiden Stationen, bzw.
1,0 mm auf der Zugspitze, werden schwache Niederschlagsereignisse in dieser Auswertung
nicht beru¨cksichtigt. Bei Westwind kommt es jedoch durch die alpenparallele Stro¨mung
sehr oft zu marginalen Niederschla¨gen. Des weiteren ist auch der Anteil von Nieder-
schlagsereignissen mit einem sehr hohem Temperaturniveau (Schneefallgrenze > 2500
m) bei Westwind deutlich ho¨her als bei Nordwind. Da diese Ereignisse hier weggelassen
werden, ist die Anzahl der Niederschlagsereignisse bei westlichen Anstro¨mungen deutlich
reduziert. Zuguterletzt mag auch noch das Weglassen von konvektiven Ereignissen
einen entscheidenden Einfluss bei der Aufteilung der Niederschla¨ge in die einzelnen
Windrichtungen haben.
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Vertikales Feuchteprofil
Der na¨chste zu untersuchende Parameter ist das Vertikalprofil der relativen Feuchte. Die
relative Feuchte in den verschiedenen Niveaus wird dabei aus dem Mischungsverha¨ltnis
der MM5-Klimamodus-Simulation berechnet. Intuitiv wu¨rde man vermuten, dass eine
feuchte Luftmasse mit großer vertikaler Ausdehnung zu einer sta¨rkeren orographischen
Niederschlagsversta¨rkung fu¨hrt als eine du¨nne gesa¨ttigte Luftschicht, weil in diesem Fall
ein gro¨ßeres Volumen an feuchter Luft zur Hebung zur Verfu¨gung steht. Um den Ein-
fluss des Feuchteprofils aussagekra¨ftig zu untersuchen, ist es notwendig, das Vertikalprofil
der relativen Feuchte an einer Stelle zu betrachten, an der die heranstro¨mende Luft noch
nicht signifikant orographisch gehoben wurde. Deshalb werden fu¨r die folgende Analyse die
Feuchtewerte von 3 Gitterpunkten im Alpenvorland, etwas su¨dlich von Mu¨nchen, heran-
gezogen. Um die Schichtdicke der gesa¨ttigten Luft fu¨r die 6h-Intervalle mit Niederschlag
zu bestimmen, werden die relativen Feuchten in einer Ho¨he von 850, 775, 700 und 600
hPa betrachtet. Diese Niveaus wurden ausgewa¨hlt, um zwischen Frontalzonen mit einer
dicken gesa¨ttigten Schicht und postfrontalen Verha¨ltnissen, mit sukzessiver Abtrocknung
durch absinkende Luft, zu unterscheiden. Dabei wird die Atmospha¨re als feucht (nahezu
gesa¨ttigt) bezeichnet, wenn die relative Feuchte im entsprechenden Niveau ho¨her als 90%
ist, wobei bei Temperaturen unterhalb von 0◦ die relative Feuchte in Bezug auf Eis verwen-
det wird. Nun werden 4 Feuchteklassen bestimmt, die im folgenden mit den Abku¨rzungen
RF1 - RF4 bezeichnet werden. Dabei beinhaltet die Klasse RF1 sa¨mtliche Fa¨lle, in denen
die relative Feuchte im Niveau von 850 hPa gro¨ßer als 90% ist, aber in allen ho¨heren Ni-
veaus unterhalb von 90% liegt. In der Klasse RF2 reicht die feuchte Schicht bereits in eine
Ho¨he von 775 hPa, und in der letzten Klasse (RF4) ist in allen 4 betrachteten Niveaus die
relative Feuchte ho¨her als 90%. Im Gegensatz zu den Windgeschwindigkeitsklassen in der
vorigen Analyse kann es hier vorkommen, dass ein 6h-Intervall mit Niederschlag in keine
der 4 Feuchteklassen fa¨llt. Dies ist der Fall, wenn die relative Feuchte im 850-hPa-Niveau
geringer als 90% ist. Obwohl dies bei Ereignissen mit signifikantem Niederschlag nur sehr
selten der Fall ist, ist die Niederschlagssumme u¨ber alle 4 Feuchteklassen etwas niedriger
als die akkumulierten Niederschlagswerte in den einzelnen Windrichtungssektoren in Ab-
bildung 4.23. A¨hnlich wie bei der vorigen Untersuchung werden auch hier die konvektiven
Ereignisse und alle Fa¨lle mit einer Schneefallgrenze von u¨ber 2500 m (SFG1) weggelas-
sen. Fu¨r die Berechnung der normierten Niederschlagsdifferenzen wird wiederum nur auf
6h-Intervalle mit mehr als 0,25 mm an beiden Stationen, bzw. mehr als 1,0 mm an der
Bergstation Zugspitze, zuru¨ckgegriffen.
In Abbildung 4.24 sind die akkumulierten (a,c) und normierten (b,d) Niederschlags-
differenzen zwischen der Zugspitze und Garmisch, in Abha¨ngigkeit von der Dicke der
feuchten Schicht, fu¨r die zwei Schneefallgrenzenklassen SFG2 und SFG3 dargestellt. Die
Aufteilung in die 20◦-Windsektoren entspricht im Wesentlichen jener in Abbildung 4.23
woraus abzuleiten ist, dass die Fa¨lle mit weniger als 90% relativer Feuchte in 850 hPa
keinen entscheidenden Beitrag zur Verteilung leisten.
Betrachtet man die akkumulierten Niederschlagsdifferenzen bei Fa¨llen mit einer
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Abbildung 4.24: Niederschlagsdifferenz zwischen der Zugspitze und Garmisch in Abha¨ngigkeit
der Windrichtung in 700 hPa und der Dicke der gesa¨ttigten Luftschicht (siehe Text fu¨r Definitio-
nen), fu¨r verschiedene Schneefallgrenzen (SFG2 - Bilder a,b; SFG3 - Bilder c,d). Die Bilder a und c
beinhalten ja¨hrlich akkumulierte Differenzen, wa¨hrend die Bilder b und d normierte Niederschlags-
differenzen (mm/6h) darstellen.
Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m (SFG2) in Abbildung 4.24a, erkennt
man eine deutliche Abha¨ngigkeit vom Feuchteprofil. Wa¨hrend die erste Klasse, al-
so Fa¨lle mit Sa¨ttigung nur in 850 hPa, kaum nennenswerte Beitra¨ge zur Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenz leisten, nehmen die Werte mit zunehmender Dicke der feuchten
Schicht stark zu. So betra¨gt zum Beispiel der Niederschlagsu¨berschuss an der Bergstation
Zugspitze im Windsektor von 320◦ mit 12 mm in der Feuchteklasse RF2 das dreifache
der Feuchteklasse RF1 (4 mm/Jahr). In der Klasse RF3 unterscheiden sich die Werte
zwischen der Zugspitze und Garmisch bereits um 17 mm/Jahr, und wenn alle 4 Nive-
aus mehr als 90% relative Feuchte aufweisen, fa¨llt auf der Zugspitze im Mittel um 28
mm/Jahr mehr Niederschlag als im Tal. Auch in den umliegenden Windsektoren ist der
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Anstieg a¨hnlich hoch. Nur bei o¨stlicher Anstro¨mung kann keine eindeutige Abha¨ngigkeit
der Niederschlagsdifferenz vom Feuchteprofil festgestellt werden. Auffallend in dieser Ab-
bildung sind die in allen Windsektoren extrem niedrigen Werte in der Klasse RF1. Daraus
la¨sst sich ableiten, dass die Elimination der konvektiven Fa¨lle auf Basis des Klassifikati-
onsschemas von Kapitel 3.3 zu einem großen Teil erfolgreich verlaufen ist. Die sta¨rksten
Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen treten imWindrichtungsbereich zwischen 280◦ und 340◦
auf, also bei Anstro¨mungen mit einer Komponente normal zur Kammlinie der Nordalpen.
Bei Sa¨ttigung bis hinauf in 600 hPa werden in diesem Windrichtungsbereich Werte zwi-
schen 15 und 30 mm/Jahr erreicht. Bei westlichen Windrichtungen fu¨hrt die alpenpar-
allele Stro¨mung zu einer deutlichen Reduzierung der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen,
und auch bei no¨rdlicher bzw. nordo¨stlicher Anstro¨mung ist, auf Grund der klimatologisch
geringen Anzahl an Niederschlagsereignissen, die Differenz eher gering. Betrachtet man
die einzelnen Feuchteklassen getrennt voneinander, erkennt man, dass das Maximum in
allen vier Klassen in den selben Windsektor von 320◦ fa¨llt. In diesem Windsektor kommt
es einerseits bereits zu einer starken orographischen Niederschlagsversta¨rkung und an-
dererseits ist die klimatologische Ha¨ufigkeit dieser Windrichtung bei Niederschlag sehr
hoch. Der relative Anteil der Niederschlagsdifferenzen, der in die Klasse RF4 fa¨llt, ist
bei westlichen Anstro¨mungen ho¨her als bei no¨rdlichen. Fallen bei Westwind von 260◦ ca.
80% der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in die Klasse RF4, sind es bei nordwestlicher
Windrichtung von 320◦ nur mehr 44%. Bei o¨stlicher Anstro¨mung ist es sogar so, dass die
Klasse RF2 ho¨here Werte aufweist als die Klasse RF4, jedoch ist hier wegen der geringen
Differenzen die klimatologische Relevanz sehr niedrig. Der Grund fu¨r die Abnahme des
relativen Anteils der Klasse RF4 von Westwind hin zu Nordwind ko¨nnte im Ursprung
der Luftmassen liegen. Wa¨hrend bei westlicher Windrichtung hauptsa¨chlich atlantische
Luftmassen mit hohem Feuchtegehalt bis in große Ho¨hen an die Alpen stro¨men, ist die
gesa¨ttigte Luftmasse bei no¨rdlicher Anstro¨mung meistens viel seichter.
Um den Einfluss der klimatologischen Ha¨ufigkeit in den einzelnen Klassen zu umge-
hen, sind in Abbildung 4.24b die normierten Niederschlagsdifferenzen der Klasse SFG2
dargestellt. Die ho¨chsten Werte werden hier im Windsektor von 340◦ erreicht, wo in den
Klassen RF3 und RF4 die Zugspitze um durchschnittlich 5 mm/6h mehr Niederschlag
erha¨lt als die Talstation Garmisch. Damit ist das Maximum bei den normierten Nieder-
schlagsdifferenzen im Vergleich zu den akkumulierten Werten etwas in Richtung Norden
verschoben. Auch im Sektor von 320◦ sind die Werte noch sehr hoch, sinken jedoch mit
sta¨rker werdender Westkomponente dann erheblich ab (Abb. 4.24b). Die gro¨ßten Unter-
schiede zu den akkumulierten Werten treten bei no¨rdlicher bis nordo¨stlicher Anstro¨mung
auf. In diesem Windrichtungsbereich sind die normierten Werte mit bis zu 4 mm/6h re-
lativ hoch, wa¨hrend die Niederschlagssummen sehr gering sind (Abb. 4.24a). Es kommt
also in diesem Bereich zu einer starken orographischen Niederschlagsversta¨rkung, jedoch
sind Niederschlagsereignisse mit einer solchen Anstro¨mung relativ selten. Die meisten Nie-
derschlagsereignisse fallen in die Windsektoren von 300◦ bzw. 320◦. Betrachtet man die
Aufteilung der normierten Niederschlagsdifferenzen in die einzelnen Feuchteklassen, er-
kennt man allgemein einen viel geringeren Abstand zwischen den Klassen RF1 bis RF4 als
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bei den akkumulierten Niederschlagsdifferenzen in Abbildung 4.24a. So ist zum Beispiel bei
nordwestlicher Anstro¨mung die normierte Niederschlagsdifferenz in der Klasse RF3 a¨hn-
lich hoch, bzw. sogar leicht ho¨her, als in der Klasse RF4. Bei 280◦ kommt es sogar zu einer
kontinuierlichen Abnahme der Werte von RF2 bis RF4. Die geringe Abha¨ngigkeit der nor-
mierten Differenzen vom Feuchteprofil la¨sst sich teilweise auf ein Repra¨sentationsproblem
zuru¨ckfu¨hren. Es fehlt zum Beispiel in den meisten Windsektoren die Klasse RF1, weil es zu
wenige Fa¨lle (< 5 zwischen 1991 und 2000) in dieser Feuchteklasse gibt, welche die Schwell-
werte fu¨r den Niederschlag erreichen. Auch die hohen normierten Werte in der RF2-Klasse
bei nordo¨stlicher Anstro¨mung basieren auf einzelnen Ereignissen. In den Klassen RF1 und
RF2 handelt es sich oft auch um Ereignisse mit einem starken horizontalen Feuchtegradi-
enten zwischen dem Alpenvorland und den Nordalpen. Bei postfrontalen Fa¨llen kommt es
manchmal vor, dass die Luft im Alpenvorland (woher die Feuchtedaten stammen) in der
Ho¨he bereits abgetrocknet ist, es in den Alpen aber staubedingt noch zu erheblichen Nie-
derschla¨gen kommt. Die Verringerung des Schwellwertes fu¨r die 6h-Niederschlagsintervalle
wu¨rde zu gro¨ßeren Differenzen zwischen den einzelnen Feuchteklassen fu¨hren, allerdings
macht es wenig Sinn, die zahlreichen marginalen Niederschlagsereignisse in die Analyse
miteinzubinden. Durch einen Vergleich der akkumulierten mit den normierten Nieder-
schlagsdifferenzen sieht man auch, dass die Anzahl der 6h-Niederschlagsintervalle in der
Klasse RF4 bedeutend ho¨her ist als in den anderen Feuchteklassen. Anders ausgedru¨ckt
ist also signifikanter Niederschlag mit mehr als 0,25 mm an beiden Stationen, bzw. mehr
als 1,0 mm auf der Zugspitze, meistens in Verbindung mit einer relativ dicken, gesa¨ttigten
Luftschicht.
Dieselbe Analyse ist in Abbildung 4.24c fu¨r die kalten Fa¨lle mit einer Schneefallgren-
ze von weniger als 1000 m dargestellt. Die gro¨ßten Niederschlagsdifferenzen zwischen der
Zugspitze und Garmisch treten in den Windsektoren von 320◦ und 340◦ auf. Bei no¨rd-
licher Anstro¨mung sind die Werte bei tiefer Schneefallgrenze (< 1000 m) deutlich ho¨her
als in der Klasse SFG2. Dies kann mehrere Gru¨nde haben. Zum einem ist die Anzahl der
Fa¨lle in der Klasse SFG3 bei diesen Windrichtungen ho¨her, weil solche Anstro¨mungen
meistens im Winterhalbjahr mit einer sehr tiefen Schneefallgrenze auftreten. Zum ande-
ren treten Niederschla¨ge mit no¨rdlicher Anstro¨mung und tiefer Schneefallgrenze ha¨ufig
in Verbindung mit hohen Windgeschwindigkeiten auf, wodurch es zu einer sta¨rkeren oro-
grapischen Niederschlagsversta¨rkung kommt, wie man in Kapitel 4.3.3.1 gesehen hat. Im
Gegensatz dazu sind die Niederschlagsdifferenzen bei westlicher Anstro¨mung geringer als
in der Klasse SFG2. A¨hnlich wie in Abbildung 4.24a sieht man auch bei den akkumulier-
ten Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen der SFG3-Klasse einen deutlichen Trend zur Ver-
gro¨ßerung der Niederschlagsdifferenz mit zunehmender Dicke der feuchten Schicht in der
Anstro¨mung. Der ho¨chste Wert wird im Windsektor von 320◦ erreicht, wo in der Klasse
RF4 eine ja¨hrliche Niederschlagsdifferenz von 41 mm gemessen wird. Im selben Sektor
wird in der Klasse RF3 ein Wert von 25 mm/Jahr und in der RF2-Klasse ein Wert von 15
mm/Jahr erzielt. Damit ist die Zunahme der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz mit dicker
werdender Feuchteschicht etwas ho¨her als in Abbildung 4.24a. In der Klasse RF1 tre-
ten u¨ber den gesamten Windbereich nur marginale Niederschlagsdifferenzen zwischen der
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Zugspitze und Garmisch auf. Dies ha¨ngt hauptsa¨chlich damit zusammen, dass bei einer
so seichten gesa¨ttigten Luftschicht meistens nur geringe Niederschlagsmengen auftreten.
A¨hnlich wie in der Klasse SFG2 ist auch hier der Anteil der Feuchteklasse RF4 an der
Niederschlagsdifferenz bei no¨rdlicher Anstro¨mung bedeutend niedriger als bei Westwind.
Fallen bei 340◦ ca. 45% der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in die Klasse RF4, sind es
bei 280◦ fast 75%. Bei no¨rdlicher bzw. nordo¨stlicher Windrichtung kann auch bei tiefen
Schneefallgrenzen keine eindeutige Verbindung zwischen der Niederschlagsdifferenz und
dem vertikalen Feuchteprofil gefunden werden. Dies la¨sst sich wiederum durch die geringe
Anzahl der Niederschlagsereignisse erkla¨ren.
Der Vergleich zwischen den Abbildungen 4.24c und 4.24d zeigt, dass die meisten
6h-Niederschlagsintervalle mit einer Schneefallgrenze in der Klasse SFG3 in den Wind-
sektoren von 320◦ und 340◦ auftreten. Westliche und o¨stliche Windrichtungen kommen
hingegen sehr selten vor. Betrachtet man die Aufspaltung in die einzelnen Klassen der
relativen Feuchte, erkennt man eine wesentlich geringere Streuung zwischen den Werten
der Klasse RF1 und den Fa¨llen mit Sa¨ttigung bis 600 hPa (RF4) als bei der akkumulierten
Darstellung. Im Gegensatz zur Schneefallgrenzenklasse SFG2 nimmt jedoch die normierte
Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz in Abbildung 4.24d in einem Windrichtungsbereich zwi-
schen 300◦ und 0◦ mit sta¨rker werdender vertikaler Ausdehnung der gesa¨ttigten Luft zu.
So erreichen die Werte im Windsektor von 300◦ 2,5 mm/6h in der Klasse RF1, wa¨hrend
in den Klassen RF3 mit 4,0 mm/6h und RF4 mit 3,7 mm/6h deutlich ho¨here Differenzen
gemessen werden. Die sta¨rkste Zunahme ergibt sich bei nordwestlicher Anstro¨mung von
340◦, wo in der Klasse RF4 mit 5,6 mm/6h eine doppelt so starke orographische Nieder-
schlagsversta¨rkung auftritt wie in der Klasse RF1 (2,6 mm/6h). Ist die zonale (West-Ost)
Komponente des Windes in 700 hPa hoch, kommt es nur zu geringen normierten Nieder-
schlagsdifferenzen von maximal 2 mm/6h. Hier ergibt sich auch keine Abha¨ngigkeit der
Niederschlagszunahme mit der Ho¨he vom Feuchteprofil. Auch die Anzahl der Fa¨lle ist bei
solchen Windrichtungen gering, was man auch daran erkennt, dass gewisse Feuchteklassen
in manchen Windrichtungssektoren nicht vorkommen (< 5 Fa¨lle). Das Maximum in der
Klasse RF4 findet man mit 5,7 mm/6h im Windsektor von 340◦, wa¨hrend das Maximum
der Klasse RF3 bei 320◦ mit 5,2 mm/6h auftritt. Auch in den anderen beiden Feuchteklas-
sen beschra¨nkt sich die sta¨rkste orographische Niederschlagsversta¨rkung auf diese beiden
Windrichtungen. Vergleicht man die Werte in Abbildung 4.24d mit den normierten Nieder-
schlagsdifferenzen bei einer Schneefallgrenze zwischen 2500 m und 1000 m in Abbildung
4.24b, fallen die etwas ho¨heren Werte in der Klasse SFG3 auf. Die Unterschiede zwischen
den Werten in den zwei verschiedenen Klassen der Schneefallgrenze erreichen jedoch kaum
mehr als 1 mm/6h. Bei o¨stlichen Windrichtungen erha¨lt man bei tiefen Schneefallgrenzen
ein viel einheitlicheres Signal, was auf eine ho¨here Anzahl an Niederschlagsfa¨llen schließen
la¨sst. Vor allem die Klasse RF1 kommt bei tiefen Schneefallgrenzen ha¨ufiger vor als in der
Klasse SFG2.
Abschließend zu dieser Untersuchung ist noch hinzuzufu¨gen, dass die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen auch als Funktion des MM5-Modellniederschlags im Alpenvor-
land analysiert wurden. Dadurch sollte der Zusammenhang zwischen der synoptischskali-
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gen Hebung und dem Ho¨hengradienten des Niederschlags gezeigt werden. Die Ergebnisse
gleichen jedoch im Wesentlichen den eben gezeigten mit dem Feuchtekriterium, da es eine
hohe Kreuzkorrelation zwischen der Dicke der gesa¨ttigten Luft in der Anstro¨mung und
dem expliziten Modellniederschlag des MM5 gibt. Deshalb wird auf eine Diskussion der







Die Untersuchung der Niederschlagsklimatologien von Berg- und Talstationen in Kapitel
4.3 hat ergeben, dass es beim Ho¨hengradienten des Niederschlags bedingt durch topogra-
phische Beeinflussung zu sehr starken regionalen Unterschieden kommen kann. Aber auch
bei der Betrachtung eines einzelnen Stationspaares ko¨nnen verschiedene synoptische Umge-
bungsbedingungen zu sehr unterschiedlichen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen fu¨hren. So
haben Parameter wie die Windrichtung, Windgeschwindigkeit, Temperaturniveau oder das
vertikale Feuchteprofil einen sehr starken Einfluss auf die Gro¨ße der orographischen Nie-
derschlagsversta¨rkung. Die genaue Untersuchung des Stationspaares Zugspitze/Garmisch
in Kapitel 4.3.3 hat auch unerwartete Ergebnisse hervorgebracht. Dazu za¨hlt zum Bei-
spiel der negative Ho¨hengradient bei konvektiven Ereignissen in Verbindung mit einer
su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung, wofu¨r bereits eine plausible Erkla¨rung gefunden werden
konnte. Ein weiterer interessanter Punkt der klimatologischen Analyse, welcher noch einer
detaillierten Untersuchung bedarf, sind die relativ niedrigen Niederschlagswerte auf der
Zugspitze bei hoher Schneefallgrenze und no¨rdlicher Anstro¨mung. Das Ziel des folgenden
Kapitels ist es, mit Hilfe von hochaufgelo¨sten Simulationen mit dem numerischen Modell
MM5 einzelne klimatologisch repra¨sentative Niederschlagsereignisse genau zu analysieren.
Dabei handelt es sich um zwei Winterfa¨lle mit einer starken Niederschlagszunahme mit der
Ho¨he, um ein Winter-Niederschlagsereignis mit einem vergleichsweise schwachen Ho¨hen-
gradienten des Niederschlags, und um einen Sommerfall mit anna¨hernd gleichen Nieder-
schlagsmengen auf der Zugspitze und in Garmisch. Zuna¨chst soll durch einen Vergleich
der MM5-Ergebnisse mit den Niederschlagsdaten der Wetterstationen die Fa¨higkeit der
Reproduzierbarkeit von Niederschlagsfeldern durch numerische Modelle getestet werden.
Nach erfolgreicher Validierung sollen die folgenden Simulationen die dynamischen und mi-
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krophysikalischen Prozesse hinter der orographischen Niederschlagsversta¨rkung erkla¨ren
bzw. aufdecken, warum es manchmal zu einer starken und manchmal zu keiner Nieder-
schlagszunahme mit der Ho¨he kommt. In diesem Kapitel werden zuerst die Daten und
die Konfiguration der numerischen Simulationen sowie die Validierungsmethoden darge-
stellt. Danach werden die synoptischen Lagen der ausgewa¨hlten Niederschlagsereignisse
beschrieben und zuletzt folgt eine Diskussion der Modellergebnisse.
5.1 Modellkonfiguration
Die numerischen Simulationen in diesem Kapitel wurden mit dem Pennsylvania State
University-National Center for Atmospheric Research Mesoscale Model MM5 (Grell et
al., 1995) durchgefu¨hrt. Dieses numerische Modell lo¨st die nichthydrostatischen Bewe-
gungsgleichungen in einem gela¨ndefolgenden Sigma(σ)-Koordinatensystem. Dabei werden
5 interaktiv genestete Modellgebiete mit einem Gitterpunktsabstand von 16,2 km, 5,4 km,
1,8 km, 600 m und 200 m verwendet. Die dazugeho¨rige Anzahl der Gitterpunkte betra¨gt
148 x 142, 166 x 127, 100 x 70, 73 x 70 und 82 x 52. Das a¨ußerste Modellgebiet (Gebiet
1) umfasst ein Gebiet zwischen Irland im Nordwesten, der A¨ga¨is im Su¨dosten, Gibraltar
im Su¨dwesten und Moskau im Nordosten, wobei sich der Mittelpunkt in den Zentralalpen
befindet. In Abbildung 5.1a ist das Gebiet 1 inklusive der Position fu¨r die Modellgebiete
2, 3 und 4 dargestellt. Die Abbildung 5.1b zeigt eine Vergro¨ßerung der Gebiete 4 und
5. Zusa¨tzlich sind in dieser Abbildung alle operationellen Wetterstationen im Gebiet 4 in
Form von Punkten eingezeichnet. Die 5 Stationen in unmittelbarer Na¨he der Zugspitze sind
mit Abku¨rzungen versehen, welche in Tabelle 5.1 zusa¨tzlich mit Ho¨heninformationen und
den mittleren Jahresniederschla¨gen eingetragen sind. Die Modelltopographie wurde mit
Hilfe der digitalen Ho¨hendaten des U.S. Geological Survey (USGS) mit einer Auflo¨sung
von 5’ im Gebiet 1 bzw. 30” in den Gebieten 2 und 3, erstellt. Fu¨r die inneren zwei
Modellgebiete (4 und 5) wurden die vom DLR Oberpfaffenhofen zur Verfu¨gung gestell-
ten hochaufgelo¨sten (1”) Daten verwendet. Die Bodenbeschaffenheit wurde ebenfalls von
USGS-Daten mit einer Auflo¨sung von 5’ (Gebiet 1) bzw. 30” (Gebiet 2 - 5) u¨bernommen.
In der Vertikalen werden bei den Simulationen 39 voll-σ-Fla¨chen und die dazwischen-
liegenden 38 halb-σ-Fla¨chen verwendet, worauf alle Variablen außer dem vertikalen Wind
berechnet werden. Die unterste halb-σ-Fla¨che befindet sich bei σ = 0.998, was einer Ho¨he
von 15 m u¨ber Grund entspricht. Die vertikale Distanz zwischen den Modellniveaus ver-
gro¨ßert sich von 30 m in der Na¨he des Bodens auf 750 m am oberen Modellrand, welcher
sich in einer Ho¨he von 100 hPa befindet. Am oberen Rand wird eine verbesserte Version der
Klemp und Durran’schen (1983) Strahlungs-Randbedingung verwendet (Za¨ngl, 2002a),
um sto¨rende Reflexionen von vertikal propagierenden Schwerewellen zu vermeiden. Alle
Simulationen werden mit einem verallgemeinerten vertikalen Koordinatensystem gerech-
net, welches in Za¨ngl (2003) beschrieben wurde. Dies ermo¨glicht ein schnelles Abklingen
mit der Ho¨he der kleinskaligen topographischen Strukturen in den Koordinatenfla¨chen. Im
Vergleich zu einem konventionellen σ-Koordinatensystem verbessert diese Koordinatende-









Abbildung 5.1: Modelltopographie des ersten (a) bzw. vierten Gebiets (b). Die Topographie ist
in einer Grauskala mit einem Abstand von 300 m dargestellt, wobei die Schattierung in (a) auf
Meeresniveau und in (b) auf 600 m beginnt. Die Rechtecke in den Abbildungen zeigen die Position
der genesteten Gebiete. Die Punkte in (b) stehen fu¨r die Lage der Wetterstationen. Die Abku¨rzun-
gen stehen fu¨r Ehrwald (E), Zugspitze (Z), Grainau-Eibsee (GrE), Grainau (Gr) und Garmisch
(G). Die mittleren Jahresniederschla¨ge sowie die Stationsho¨hen sind in Tabelle 5.1 eingetragen.
Die hier pra¨sentierten Simulationen verwenden einen kompletten Satz an Physikpa-
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Stationsname Abku¨rzung Ho¨he (m) mittl. Jahresniederschlag (mm)
Ehrwald E 1030 1353
Zugspitze Z 2960 2088
Grainau-Eibsee GrE 1010 1465
Grainau Gr 760 1373
Garmisch G 719 1450
Tabelle 5.1: Operationelle Wetterstationen mit Abku¨rzungen in Abbildung 5.1b, sowie Mee-
resho¨he und mittlerem Jahresniederschlag zwischen 1991 und 2000.
rameterisierungen. Alle vier untersuchten Niederschlagsereignisse wurden sowohl mit dem
Goddard, als auch mit dem Reisner-ThompsonWolkenmikrophysik-Schema gerechnet. Das
Goddard-Schema (Tao und Simpson, 1993) hat prognostische Variablen fu¨r Wolkenwas-
ser, Wolkeneis, Regen, Schnee und Graupel. Das Reisner-Thompson-Schema (Reisner et
al., 1998; Thompson et al., 2004) verwendet zusa¨tzlich noch eine Variable fu¨r die Anzahl-
dichte von Wolkeneispartikeln. Die folgende Analyse der 4 Niederschlagsereignisse bezieht
sich jeweils auf die Simulation mit besserer U¨bereinstimmung mit den Beobachtungsdaten
der Wetterstationen. Fu¨r subskalige Konvektion wird im Gebiet 1 das aktualisierte Kain-
Fritsch-Schema (Kain, 2004) verwendet, wa¨hrend im Gebiet 2 das Grell-Schema (Grell,
1993) zum Einsatz kommt. Kein Konvektionsschema wurde in den Gebieten 3, 4 und
5 verwendet, wo auftretende konvektive Zellen explizit aufgelo¨st werden. Die Strahlung
wird mit dem sogenannten ”Cloud-Radiation-Scheme” fu¨r den solaren Anteil (Dudhia,
1989) und dem RRTM-Schema (Mlawer et al., 1997) fu¨r den langwelligen Anteil be-
rechnet. Die Grenzschicht wird mit dem Blackadar-Schema (Zhang und Anthes, 1982)
parameterisiert, welches auf einer Schließung erster Ordnung basiert und vier verschiedene
Stabilita¨tsregimes fu¨r vertikale Durchmischung betrachtet. Es steht in Verbindung mit ei-
nem einfachen prognostischen Schema fu¨r die Bodenfeuchte, welches mit klimatologischen
Daten in Abha¨ngigkeit der Bodenbeschaffenheit initialisiert wird. Um numerische Feh-
ler u¨ber gebirgiger Topographie zu minimieren, wird das in Za¨ngl (2002b) beschriebene
echt horizontale Diffusionsschema fu¨r die Temperatur und das Mischungsverha¨ltnis von
Wasserdampf bzw. Wolkenwasser verwendet.
Die Anfangs- und Randbedingungen, die fu¨r die Simulationen beno¨tigt werden, wur-
den vom Europa¨ischen Zentrum fu¨r Mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF) u¨bernom-
men. Fu¨r Niederschlagsereignisse vor 2000 werden die Reanalysedaten des ERA-40 Pro-
jektes verwendet, wa¨hrend fu¨r spa¨tere Ereignisse die operationellen Analysedaten zum
Einsatz kommen. Die Daten werden 6-stu¨ndlich auf Standard-Druckfla¨chen und einem
Gitter von 0,5◦ x 0,5◦ verwendet.
Die Auswahl der verschiedenen Niederschlagsereignisse, die hier simuliert werden,
erfolgte auf Grund der Resultate der klimatologischen Analyse in Kapitel 4.3. Es wur-
den Niederschlagsereignisse der Jahre 1991 - 2000 ausgesucht, die fu¨r das Stationspaar
Zugspitze/Garmisch typisch auftretende Niederschlagsmuster gut repra¨sentieren. Die Se-
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lektion fu¨hrte zu zahlreichen passenden Ereignissen, fu¨r die numerische Simulationen mit
dem MM5-Modell durchgefu¨hrt wurden. Davon wurden dann jene Simulationen ausge-
sucht, welche die beste U¨bereinstimmung mit den beobachteten Niederschlagsstrukturen
aufweisen. Schlussendlich fu¨hrte die Auswahl zu 2 Fa¨llen mit einer sehr starken Nieder-
schlagszunahme mit der Ho¨he und zwei Fa¨llen mit schwachem bzw. keinem Ho¨hengradi-
enten des Niederschlags. Die Simulationszeitra¨ume fu¨r die ersten beiden Fa¨lle reichen von
00 UTC am 19. Ma¨rz 1997 bis 00 UTC am 22. Ma¨rz 1997 bzw. 00 UTC am 5. Februar
1999 bis 00 UTC am 9. Februar 1999. Der dritte Fall trat ebenfalls im Winterhalbjahr auf,
wobei die Simulation den Zeitraum von 00 UTC am 5. Dezember 1992 bis 00 UTC am 7.
Dezember 1992 umfasst. Der letzte Fall steht fu¨r die im Sommer regelma¨ßig auftretenden
Ereignisse mit einer Schneefallgrenze in einer Ho¨he von rund 3000 m und nahezu iden-
tischen Niederschlagsmengen auf der Zugspitze und in Garmisch. Die Reproduktion der
beobachteten kleinra¨umigen Niederschlagsstrukturen mit Hilfe des MM5 erwies sich bei
den Sommer-Niederschlagsereignissen als sehr schwierig. Innerhalb der Periode 1991 - 2000
konnte bei keinem Fall eine akzeptable Reproduktion der Niederschlagsstrukturen erzielt
werden, weshalb auf einen Fall aus dem Jahr 2005 zuru¨ckgegriffen wurde. Dieser ereignete
sich sich von 00 UTC am 10. Juli 2005 bis zum 12. Juli 2005 um 00 UTC. In allen 4 Fa¨llen
umfasst die Simulation den Zeitraum des gesamten Niederschlagereignisses, plus eine An-
laufzeit von mindestens 6 Stunden vor dem Einsetzen des signifikanten Niederschlags. Die
numerischen Simulationen von negativen Niederschlagsdifferenzen zwischen der Zugspitze
und Garmisch bei su¨dwestlicher Anstro¨mung fu¨hrten zu keinen zufriedenstellenden Er-
gebnissen weshalb sie in der folgenden Analyse auch nicht besprochen werden. Der Grund
fu¨r die schlechten Validierungsergebnisse bei konvektiven Niederschla¨gen ist, dass konvek-
tive Niederschla¨ge eine hohe ra¨umliche Variabilita¨t aufweisen und nicht deterministisch
vorhersagbar sind.
5.2 Beobachtungsdaten und Verifikationsmaße
Die Beobachtungsdaten fu¨r die Validierung der Modellergebnisse stammen aus dem be-
reits in Kapitel 3.1 ausfu¨hrlich beschriebenen Datensatz. Der Fokus der Analyse in die-
sem Kapitel befasst sich mit den Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in der Zugspitzregion
in den bayerischen Nordalpen. Die Validierung beschra¨nkt sich auf das Modellgebiet 4
und den darin enthaltenen 21 Wetterstationen (Abbildung 5.1b). Die Validierung basiert
auf einer bilinearen Interpolation des Modell-Outputs von den Modellgitterpunkten auf
die Standorte der Wetterstationen. Fu¨r jedes simulierte Niederschlagsereignis werden die
Beobachtungen und die interpolierten Modelldaten u¨ber das Gebiet 4 und die gesamte
Niederschlagsperiode aufsummiert, um den mittleren Niederschlag, den Korrelationskoef-
fizient und das mittlere Fehlerquadrat (RMSE) zu berechnen. Die Interpolationsmethode
ist angemessen, weil die Modellauflo¨sung viel ho¨her ist als die Stationsdichte (Tutison et
al., 2001). Des weiteren werden punktweise Vergleiche zwischen simulierten und beobach-
teten Niederschlagsmengen gemacht. Dies ist vernu¨nftig, weil diese Untersuchung sich aus-
schließlich auf Frontalniederschla¨ge (nur in Fall 4 ist eingebettete Konvektion vorhanden)
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bezieht, wo die orographischen Niederschlagsmuster prinzipiell deterministisch vorhersag-
bar sind. Ein Problem ergibt sich, da die Akkumulationszeitra¨ume (siehe Tabelle 5.2)
nicht unbedingt mit den Messintervallen der ta¨glich abgelesenen Niederschlagsstationen
(06 - 06 UTC) u¨bereinstimmen. Dieses Problem wurde aber mit der im Rahmen dieser Ar-
beit entwickelten Umrechnungsmethode gelo¨st, in dem alle Stationen auf ein einheitliches
Zeitintervall von 6 Stunden gebracht wurden (siehe Kapitel 3.1). Damit ist, durch eine Auf-
summierung u¨ber die gewu¨nschten Zeitra¨ume, ein direkter Vergleich mit den Modelldaten
mo¨glich. Die mo¨glichen Fehler dieser Umrechnung auf die hier pra¨sentierten Ergebnisse
sind sehr klein, da immer nur zusammenha¨ngende Niederschlagsereignisse betrachtet wer-
den, bei denen vor und nach dem Ereignis trockene Phasen vorgekommen sind. Um die
Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in allen Fa¨llen zu quantifizieren, wird der Mittelwert
der vier Stationen rund um die Zugspitze (mit Abku¨rzungen versehen in Abbildung 5.1b)
direkt mit den Zugspitzwerten verglichen.
Fall Sim. Beob. N. Sim. N. Korr. RMSE
1 G 31,55 32,06 0,829 11,70
R 31,55 25,85 0,786 14,49
2 G 47,41 69,59 0,882 26,25
R 47,41 67,89 0,714 24,33
3 G 32,23 33,34 0,675 7,29
R 32,23 34,57 0,681 7,55
4 G 81,61 106,79 0,156 47,62
R 81,61 95,97 0,412 35,77
Tabelle 5.2: Validierungsergebnisse fu¨r die 4 ausgesuchten Niederschlagsereignisse. Wie bei der
Wolken-Mikrophysik-Parameterisierung, beschreiben G und R das Goddard- bzw. das Reisner-
Thompson-Schema. Beob. N. steht fu¨r den u¨ber Gebiet 4 gemittelten beobachteten Niederschlag
und Sim. N. fu¨r den entsprechenden simulierten Modellniederschlag. Korr. bezeichnet den Kor-
relationskoeffizient und RMSE den mittleren quadratischen Fehler. Die Niederschlagswerte sind
akkumuliert u¨ber folgende Zeitra¨ume: 06 UTC 19 Ma¨rz – 00 UTC 22 Ma¨rz 1997 (Fall 1), 06 UTC
5 Februar – 00 UTC 9 Februar 1999, 06 UTC 5 Dezember – 00 UTC 7 Dezember 1992 (Fall 3), 06
UTC 10 Juli – 00 UTC 12 Juli 2005.
Die Validierungsergebnisse fu¨r das gesamte Modellgebiet 4 sind in Tabelle 5.2 darge-
stellt. Sie zeigen, dass in den Fa¨llen 1 und 3 die beobachteten Niederschlagsmengen sehr
gut mit den simulierten u¨bereinstimmen. Im zweiten Fall ist die simulierte Niederschlags-
menge um fast 50% zu hoch, der hohe Korrelationskoeffizient zeigt aber, dass die Nie-
derschlagsstrukturen richtig wiedergegeben wurden. Die Simulationen mit dem Goddard-
Mikrophysik-Schema zeigen in den ersten beiden Fa¨llen die bessere U¨bereinstimmung mit
den Beobachtungsdaten, wa¨hrend im dritten Fall beide Simulationen nahezu identische
Validierungsergebnisse lieferte. Im letzten Fall (Juli 2005) ist auf Grund eingebetteter
Konvektionszellen wa¨hrend der Niederschlagsphase die Korrelation mit den Messdaten
eher gering. Hier fu¨hrte das Reisner-Thompson-Mikrophysik-Schema zu deutlich besseren
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Ergebnissen. Auf die Validierungsergebnisse wird im Zuge der Besprechung der einzelnen
Niederschlagsereignisse noch genauer eingegangen.
5.3 Synoptische Ausgangslage
Bevor mit der detaillierten Analyse der Niederschlagsereignisse gestartet wird, sollen an
dieser Stelle die synoptischen Ausgangslagen kurz beschrieben werden. In Abbildung 5.2
sind die Windvektoren und das Geopotentialfeld in 700 hPa wa¨hrend der Hauptnieder-
schlagsphase der einzelnen Niederschlagsereignisse dargestellt. Die entsprechenden Zeit-
punkte sind 12 UTC am 20. Ma¨rz 1997 (36 Stunden nach Simulationsstart), 12 UTC am
6. Februar 1999 (t = 36 Stunden), 12 UTC am 5. Dezember 1992 (t = 12 Stunden) und
00 UTC am 11. Juli 2005 (t = 24 Stunden).
Im 1997er Fall (Fall 1) wird die synoptische Situation u¨ber Europa von zwei aus-
gepra¨gten Tiefdrucksystemen gepra¨gt. Das erste befindet sich su¨dwestlich von Gro¨nland
und das zweite direkt u¨ber Nordosteuropa (Finnland). Zwischen diesen beiden Tiefdruck-
gebieten erstreckt sich ein ausgedehnter Hochdruckkeil weit in den Norden bis nach Island.
Mitteleuropa befindet sich an der o¨stlichen Flanke des Keils in einer strammen Nordwest-
anstro¨mung. U¨ber den Britischen Inseln entwickelt sich ein Kurzwellentrog, der mit Beginn
der Niederschlagsphase u¨ber die Analyseregion hinwegzieht. Die Anstro¨mung in 700 hPa
ist zu Beginn des Ereignisses (19. Ma¨rz) su¨dwestlich, mit leichten fo¨hnigen Tendenzen
in den Nordalpen, was mit dem Herannahen des Kurzwellentroges erkla¨rt werden kann.
Mit dem Passieren der dazugeho¨rigen Kaltfront dreht der Wind auf Nord, wird sta¨rker,
und Niederschlag setzt ein. Wie man an Hand von Abbildung 5.2a sehen kann, ist die
Windgeschwindigkeit hinter der Front mit mehr als 15 m s−1 in 700 hPa relativ hoch,
wodurch die Voraussetzungen fu¨r eine starke orographische Niederschlagsversta¨rkung in
den Nordalpen gegeben sind. Das Temperaturniveau sinkt mit der Kaltfront auf -5◦ in 850
hPa, was einer Schneefallgrenze zwischen 500 und 600 m entspricht. In der betrachteten
Talregion um Garmisch fa¨llt also, bis auf die ersten 6 Stunden, der gesamte Niederschlag
in Form von Schnee. Die Niederschlagsphase erstreckt sich u¨ber einen Zeitraum von 48
Stunden, wobei das Nachlassen bzw. Aufho¨ren des Niederschlags durch das Herannahen
des Hochdruckkeils von Westen eingeleitet wird.
Im zweiten Fall (Februar 1999) ist die synoptische Ausgangslage sehr a¨hnlich wie im
Fall 1. Auch hier wird die Wetterlage in Mitteleuropa von einem starken Tiefdruckgebiet
u¨ber Skandinavien bestimmt. An dessen Ru¨ckseite stro¨mt mit einer Nordwestanstro¨mung
polare Kaltluft in das untersuchte Gebiet und fu¨hrt dort zu erheblichen Staunieder-
schla¨gen. Diese synoptische Situation ha¨lt mehrere Tage an, wobei immer wieder durchzie-
hende Kurzwellentro¨ge, inklusive dazugeho¨riger Frontensysteme, zu einer Versta¨rkung der
Niederschla¨ge fu¨hren. Die Windrichtung schwankt u¨ber den gesamten Niederschlagszeit-
raum zwischen Westnordwest und Nord. Wa¨hrend der Hauptniederschlagsphase herrscht
eine sehr starke nordwestliche Anstro¨mung mit Windgeschwindigkeiten u¨ber 20 m s−1 in
700 hPa, wie man in Abbildung 5.2b erkennen kann. Die gesamte Niederschlagsdauer be-
tra¨gt 72 Stunden, also bedeutend la¨nger als im ersten Fall. Das Temperaturniveau sinkt
140 Hochaufgelo¨ste Modellsimulationen zu Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in den Nordalpen
mit der Kaltfront am 5. Februar auf unter -5◦ in 850 hPa, womit der Niederschlag die
betrachtete Talsohle von Garmisch (720 m) in fester Form erreicht.
a) b)
c) d)
Abbildung 5.2: Geopotentielle Ho¨he und Windfeld in 700 hPa. Die Konturintervalle fu¨r das
Geopotentialfeld sind 20 m und die Farbe des Windfeldes entspricht der Farbskala in der Legende.
Bei den Windvektoren steht eine lange Fieder fu¨r 5 m s−1 und eine kurze fu¨r 2,5 m s−1. Das Gebiet
umfasst das Modellgebiet 1, wobei die du¨nnen Isolinien die Modelltopographie mit einem Abstand
von 750 m zeigen. Die Zeitpunkte sind der 20. Ma¨rz 1997 um 12 UTC (a), der 6. Februar 1999 um
12 UTC (b), der 5. Dezember 1992 um 12 UTC (c) und der 11. Juli 2005 um 00 UTC (d).
Wa¨hrend die Wettersituation in den ersten beiden Fa¨llen zu einer starken oro-
graphischen Niederschlagsversta¨rkung in den Nordalpen gefu¨hrt hat, sind die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen in Fall 3 sehr gering. Die dafu¨r verantwortliche Wetterlage ist in
Abbildung 5.2c dargestellt. Mit der Verlagerung eines Tiefdruckgebiets von den Britischen
Inseln in Richtung su¨dliches Skandinavien wird Mitteleuropa am 5. Dezember von einem
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weit in Richtung Su¨den reichenden Trog u¨berquert. Vor dem Passieren des Troges und der
eingelagerten Kaltfront dominiert in den Nordalpen eine su¨dwestliche Anstro¨mung mit
leicht fo¨hnigen Tendenzen. Mit der Kaltfront dreht der Wind in der mittleren Tropospha¨re
auf Nordwest, in gro¨ßeren Ho¨hen herrscht aber u¨ber die gesamte Niederschlagsphase ei-
ne su¨dwestliche Anstro¨mung. Genau innerhalb der Scherungszone zwischen diesen beiden
Luftschichten herrscht in 700 hPa eine schwache Anstro¨mung mit Windgeschwindigkeiten
um oder unter 10 m s−1. Die Schneefallgrenze schwankt zwischen 800 m am Beginn des
Ereignisses und 500 m am Ende, womit der gro¨ßte Teil des Niederschlags in Garmisch als
Schnee fa¨llt. Mit der Anna¨herung eines Hochdruckkeils vom Atlantischen Ozean endet der
Niederschlag nach 36 Stunden.
Ein Beispiel eines Sommerfalles mit sehr geringen Niederschlagsdifferenzen zwischen
der Zugspitze und Garmisch bei no¨rdlicher Anstro¨mung stellt der Fall 4 dar. Die groß-
skalige Wetterlage bei diesem Ereignis im Juli 2005 ist charakterisiert durch einen Tief-
druckkomplex u¨ber Gro¨nland und einem ausgepra¨gten Hochdruckkeil u¨ber dem o¨stlichen
Atlantik bis hinauf nach Skandinavien. Einige Tage vor Beginn der Niederschlagsphase
schnu¨rt sich u¨ber den Britischen Inseln ein kleinra¨umiges Tiefdruckgebiet ab, das in Folge
in Richtung Mittelmeer zieht und sich dort intensiviert. Der Niederschlag im Untersu-
chungsgebiet setzt in den Morgenstunden des 10. Juli mit der U¨berquerung des Tiefs ein.
Nach einer Phase mit schwa¨cheren Niederschla¨gen gegen 18 UTC am 10. Juli versta¨rkt sich
der Niederschlag in der folgenden Nacht noch einmal. Dies steht in Verbindung mit einer
eingebetteten Okklusion, welche um die Alpen herumgefu¨hrt wird und die Analyseregion
aus Nordosten erreicht. Die synoptische Situation wa¨hrend dieser zweiten Niederschlags-
phase (00 UTC am 11. Juli 2005) ist in Abbildung 5.2d dargestellt. Zu diesem Zeitpunkt
herrscht in den bayerischen Nordalpen eine starke nordo¨stliche Anstro¨mung mit Wind-
geschwindigkeiten bis 20 m s−1 in 700 hPa. Man erkennt in dieser Abbildung auch sehr
gut das Zentrum des Tiefs in der no¨rdlichen Adria und die damit verbundene Nordostan-
stro¨mung in den Nordalpen. Durch den Ursprung der Luft im adriatischen Meer ist das
Temperaturniveau wa¨hrend der gesamten Niederschlagsphase mit Temperaturen von 10◦
in 850 hPa sehr hoch. Dies entspricht einer Schneefallgrenze von ungefa¨hr 2900 m, also in
etwa der Ho¨he des Zugspitzgipfels.
Bei der Interpretation von numerischen Modellsimulationen ist es immer wichtig, die
Modellergebnisse zuerst mit den Beobachtungsdaten zu vergleichen. Tabelle 5.2 zeigt, dass
die Validierung der Modellla¨ufe mit den Daten der Wetterstationen zumeist sehr zufrie-
denstellende Ergebnisse liefert. Um nicht nur die Bodenwerte, sondern auch die vertikale
Struktur in die Validierung miteinfließen zu lassen, bietet es sich an, die Modellergeb-
nisse mit Radiosondendaten zu vergleichen. Da die betrachtete Analyseregion u¨ber keine
Radiosondenstation verfu¨gt, mu¨ssen die Daten der Station Mu¨nchen-Oberschleißheim im
Alpenvorland herangezogen werden. Dazu mu¨ssen zuerst die Modelldaten von den Git-
terpunkten auf den Standort der Radiosonde interpoliert werden. Das Ergebnis fu¨r die
Hauptniederschlagsphase der 4 Niederschlagsereignisse ist in Abbildung 5.3 dargestellt.
Die dicken Linien bezeichnen darin die gemessenen Werte der Radiosonde und die du¨nnen
Linien die Ergebnisse der Simulation, wobei die durchgezogene Linien fu¨r die Temperatur
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und die strichlierten Linien fu¨r den Taupunkt stehen. Der Taupunkt ist dabei immer auf
Wasser bezogen, wodurch bei Temperaturen unter 0◦ C und Sa¨ttigung bezu¨glich Eis eine
kleine Taupunktsdifferenz entsteht.
Abbildung 5.3: Vergleich zwischen dem Radiosondenaufstieg in Mu¨nchen-Oberschleißheim und
den entsprechenden Modellergebnissen fu¨r alle 4 Niederschlagsereignisse. Die durchgezogenen Li-
nien zeigen den Temperaturverlauf und die strichlierten Linien die Taupunktskurve. Dicke Linien
repra¨sentieren dabei die Werte des Radiosondenaufstiegs und die du¨nnen Linien stehen fu¨r die
Modellergebnisse.
Im ersten Fall (Abbildung 5.3a) erkennt man eine nahezu gesa¨ttigte Schicht bis 600
hPa, also bis in eine Ho¨he von ca. 4000 m. Daru¨ber nimmt die relative Feuchtigkeit der
Luft kontinuierlich ab, und in einer Ho¨he von 400 hPa betra¨gt die Taupunktsdifferenz be-
reits mehr als 20 K. Die Stabilita¨t der Atmospha¨re nimmt von unten nach oben hin leicht
zu. Betrachtet man die Differenz zwischen dem vertikalen Temperaturverlauf im Modell
und der Radiosonde, erkennt man kaum Unterschiede. U¨ber dem gesamten Bereich ist
die Modelltemperatur sehr nahe an der tatsa¨chlichen Temperatur. Die ho¨chsten Abwei-
chungen findet man in einer Ho¨he von 650 hPa, wo die Temperaturdifferenz aber auch
nur ungefa¨hr 1 K betra¨gt. Etwas schlechter ist die U¨bereinstimmung zwischen den zwei
Taupunktskurven, weil die Atmospha¨re im Modell ab einer Ho¨he von 600 hPa etwas zu
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feucht ist. Dies hat jedoch wenig Einfluss auf die Niederschlagsfelder in der Simulation,
da die fu¨r die orographische Niederschlagsversta¨rkung entscheidende gesa¨ttigte Schicht
sich in diesem Fall auf die untersten 400 hPa beschra¨nkt. Insgesamt kann man mit dem
Simulationsergebnis sehr zufrieden sein.
Der vertikale Temperatur- und Feuchteverlauf wa¨hrend des Hauptniederschlags des
1999er Falles ist in Abbildung 5.3b dargestellt. Hier ergibt sich ein zweischichtiges Profil
mit einer geringen statischen Stabilita¨t und hohem Sa¨ttigungsgrad unterhalb von 600 hPa
und ho¨herer statischer Stabilita¨t mit geringen Werten der relativen Feuchte daru¨ber. Die
großen Taupunktsdifferenzen und die hohe statische Stabilita¨t oberhalb von 600 hPa las-
sen auf eine Absinkbewegung in großen Ho¨hen ru¨ckschließen. Das Temperaturprofil wird,
a¨hnlich wie im ersten Fall, auch in dieser Simulation sehr gut wiedergegeben. Beim Feuch-
teprofil zeigt sich im Modell (du¨nne Linie) ein deutlich glatterer Verlauf als in Wirklichkeit.
Die Abweichungen sind dabei bis in eine Ho¨he von 600 hPa gering, erst in der Absinkzone
zeigen sich gro¨ßere Unterschiede. Diese sollten jedoch keinen wesentlichen Einfluss auf die
simulierten Niederschla¨ge haben, weil die Luft in dieser Schicht viel zu trocken ist, um
Wolken zu bilden.
In Abbildung 5.3c erkennt man, dass die gesamte Tropospha¨re am 5. Dezember 1992
um 12 UTC in Bezug auf Eis gesa¨ttigt war, was auf eine starke frontale Hebung zuru¨ck-
zufu¨hren ist. Das MM5 gibt diese gesa¨ttigte Schicht sehr gut wieder, nur in einzelnen
Schichten von geringer vertikaler Ausdehnung sind die Abweichungen bei der Tempera-
tur gro¨ßer als 2 K. So zum Beispiel am Boden, wo eine du¨nne Inversion im Modell nicht
aufgelo¨st wurde, oder in 750 hPa, wo die Stabilita¨t in Wirklichkeit ho¨her war. Im Gegen-
satz zu den ersten beiden Fa¨llen ist jedoch beim 1992er Fall im Modell auch der vertikale
Verlauf des Taupunkts bis in große Ho¨hen sehr gut wiedergegeben.
Das Temperatur- und Taupunktprofil des einzigen betrachteten Sommerfalls ist in
Abbildung 5.3d wiedergegeben. Der Jahreszeit entsprechend ist das Temperaturniveau im
Vergleich zu den anderen Fa¨llen um gut 10 K ho¨her. Der tatsa¨chliche Temperaturverlauf
zeigt eine stabile Schicht bis 850 hPa, gefolgt von einem feuchtadiabatischen Tempera-
turgradienten hinauf bis zu einer Inversion in 600 hPa. Oberhalb dieser Inversion ist die
Schichtung etwas stabiler. Dieses Profil wurde vom MM5 im Wesentlichen sehr gut simu-
liert, jedoch sind die Temperaturwerte in den untersten 100 hPa im Modell ho¨her als in
der Realita¨t. Die stabile Bodenschicht ist im Modell zwar intensiver, jedoch auch weniger
ma¨chtig als im Radiosondenaufstieg. Auch die Inversion in 600 hPa wurde nicht wiederge-
geben, was aber mit deren geringer Ma¨chtigkeit und den damit verbundenen Auflo¨sungs-
problemen im MM5 zusammenha¨ngt. Beim Feuchteprofil zeigen sich hingegen wesentlich
gravierendere Unterschiede. Vor allem in einer Ho¨he zwischen 700 hPa und 400 hPa ist
der Taupunkt im Modell viel niedriger, also die Luft wesentlich trockener, als im Radio-
sondenaufstieg. Dies kann mit einem leichten Positionsfehler der okkludierten Front in
der Simulation erkla¨rt werden. Diese Front, die von der Adria ausgehend um die Alpen
herumgefu¨hrt wird und dann an die Nordalpen angestaut wird, hat ihr westliches Ende
im Modell um etwa 50 km zu weit im Osten. Damit verbunden ist der Feuchtegehalt in
Teilen des no¨rdlichen Alpenvorlandes, insbesondere auch am Standort der Radiosonde in
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Mu¨nchen-Oberschleißheim, im Modell niedriger als in Wirklichkeit. Dies hat aber keinen
Einfluss auf die Analyseregion in der Na¨he der Zugspitze, weil dieses Gebiet auch im Mo-
dell von der okkludierten Front erreicht wird. Im Gegensatz zu den Fa¨llen 1- 3 unterstu¨tzt
die vertikale Schichtung wa¨hrend dieses Sommerfalls die Bildung von eingebetteter Kon-
vektion, was eine deterministische Simulation von kleinskaligen Niederschlagsstrukturen
sehr schwierig macht.
5.4 Modellergebnisse und Diskussion
In diesem Kapitel werden nun die einzelnen Niederschlagsereignisse mit Hilfe der hoch-
aufgelo¨sten Simulationen in Hinblick auf die Muster der orographischen Niederschlags-
beeinflussung genau untersucht. Zuerst erfolgt eine Analyse der zwei Fa¨lle mit starker
orographischer Niederschlagsversta¨rkung. Dabei werden nicht nur die auftretenden Nie-
derschlagsmuster betrachtet, sondern an Hand von Querschnitten entlang der Zugspitze
soll auch die vertikale Struktur der verschiedenen meteorologischen Einflussfaktoren dis-
kutiert werden. Dieselbe Analyse erfolgt anschließend fu¨r die Fa¨lle 3 und 4, welche durch
eine geringe Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz charakterisiert sind.
5.4.1 Fa¨lle mit starker orographischer Niederschlagsversta¨rkung
Die ersten beiden Fa¨lle (19. Ma¨rz 1997 00 UTC - 22. Ma¨rz 1997 00 UTC und 5. Fe-
bruar 1999 00 UTC - 9. Februar 1999 00 UTC) zeichnen sich durch hohe Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen in der analysierten Region aus. Die vorherrschende Windrich-
tung wa¨hrend dieser Niederschlagsereignisse ist Nordwest bis Nord, womit diese Fa¨lle jene
Wetterlage repra¨sentieren, die in den Nordalpen klimatologisch am meisten Niederschlag
liefert (siehe Kapitel 4.3). Die Validierungsergebnisse fu¨r diese beiden Fa¨lle sind in Ta-
belle 5.2 dargestellt. Fu¨r den ersten Fall (Ma¨rz 1997) ergeben sich bei einem Vergleich
zwischen den Simulationen mit dem Goddard-Mikrophysik-Schema und dem Reisner-
Thompson-Mikrophysik-Schema einige Unterschiede. Wa¨hrend das Goddard-Schema die
u¨ber Gebiet 4 gemittelte Niederschlagsmenge nahezu perfekt simuliert, sind die Nieder-
schlagsmengen bei der Simulation mit dem Reisner-Thompson-Schema etwas zu niedrig.
Die entsprechenden Werte gemittelt u¨ber Gebiet 4 liegen bei 32,1 mm (Goddard), 25,9
mm (Reisner-Thompson) und 31,2 mm (Stationsdaten). Auch bei der Betrachtung des
Korrelationskoeffizienten ergeben sich im Falle der Simulation mit dem Goddard-Schema
(0,83) etwas bessere Resultate als beim Reisner-Thompson-Schema (0,79). Die Korrela-
tionskoeffizienten um 0,8 zeigen aber, dass in beiden Simulationen die gemessenen Nie-
derschlagsverha¨ltnisse durch das Modell sehr gut wiedergegeben wurden. Folglich ist auch
der mittlere quadratische Fehler mit 11,7 mm bzw. 14,5 mm als gering einzustufen. Aus
diesen Validierungsergebnissen geht auch eindeutig hervor, dass die Simulation mit dem
Goddard-Schema durchwegs bessere Ergebnisse erzielt hat und sich deshalb die folgende
Analyse auf dieses Mikrophysik-Schema bezieht.
Im zweiten Fall, der sich durch eine la¨ngere Niederschlagsperiode und durch deutlich
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ho¨here Niederschlagssummen als der erste Fall auszeichnet, kommt es zu einer generellen
U¨berscha¨tzung der Niederschlagsmenge im MM5-Modell. Wa¨hrend das gemessene Mittel
u¨ber die 21 Stationen im Gebiet 4 47 mm betra¨gt, kommen die Simulationen mit dem
Goddard- bzw. Reisner-Thompson-Mikrophysik-Schema auf 70 mm bzw. 68 mm, also auf
fast 50 % mehr. Das zeigt sich auch beim mittleren quadratischen Fehler in Tabelle 5.2,
der beim Goddard-Schema bei 26,3 mm und beim Reisner-Thompsoen Schema bei 24,3
mm liegt. Die deutliche U¨berscha¨tzung der Niederschlagsmengen in beiden Simulationen
kann vermutlich teilweise auf Messfehler zuru¨ckgefu¨hrt werden. Auf Grund der hohen
Windgeschwindigkeiten, die auch in die Ta¨ler durchgegriffen haben, und der tiefen Tem-
peraturen (fester Niederschlag) kann man davon ausgehen, dass die Stationsmessungen
die tatsa¨chlich gefallene Niederschlagsmenge zumeist unterscha¨tzt haben. Leider kann ei-
ne quantitative Abscha¨tzung dieser Gro¨ße nicht gemacht werden, da in der Analyseregion
nur 2 Stationen mit Windmessern ausgestattet sind (Zugspitze, Garmisch). Außerdem sind
die Windwerte der Synopstationen in einer Ho¨he von 10 Metern u¨ber Grund gemessen und
entsprechen deshalb nicht den Windgeschwindigkeiten direkt am Niederschlagsmesser (1
m u¨ber Grund). In der Literatur (z.B. Yang et al., 1994) findet man Unterscha¨tzungs-
faktoren von 1,4 bis 1,8 fu¨r ungeschu¨tzte Niederschlagsmesser bei einer Windgeschwin-
digkeit zwischen 1 und 3 m s−1. Ein Unterscha¨tzungsfaktor von 1,5 bedeutet dabei, dass
die tatsa¨chliche Niederschlagsmenge um 50% ho¨her ist als die gemessene. Dazu sollte
noch hinzugefu¨gt werden, dass zwar die meisten Bergstationen u¨ber Windschutzvorrich-
tungen (z.B. Nipherscher Ring) verfu¨gen, nicht jedoch die Talstationen. Wenn man nun
beru¨cksichtigt, dass die 10m-Windgeschwindigkeiten in Garmisch wa¨hrend dieses Nieder-
schlagsereignisses um die 5 m s−1 betragen haben (gema¨ß den Stationsdaten), erscheint es
plausibel, dass hier eine systematische Unterscha¨tzung der Niederschlagsmenge eine Rolle
spielt. Abgesehen von diesem Problem sind die Korrelationskoeffizienten fu¨r das Goddard-
Schema ausgezeichnet (0,88), aber auch fu¨r das Reisner-Thompson-Schema ergeben sich
noch vernu¨nftige Werte (0,71). Dies zeigt, dass die Niederschlagsmuster im Modell sehr gut
wiedergegeben wurden. Auf Grund des wesentlich besseren Korrelationskoeffizienten und
aus Konsistenzgru¨nden zu Fall 1 wurde die Simulation mit dem Goddard-Schema fu¨r die
weitere Analyse ausgewa¨hlt, obwohl die Abweichung der gemittelten Niederschlagsmenge
und der quadratische Fehler etwas ho¨her sind als beim Reisner-Thompson-Schema.
In Abbildung 5.4 sind die simulierten Niederschlagssummen im Gebiet 4 fu¨r die Fa¨lle
1 (a) und 2 (b) dargestellt. Die entsprechenden Beobachtungsdaten der Wetterstationen
rund um die Zugspitze sind als Zahlenwerte eingetragen. In beiden Fa¨llen findet man die
ho¨chsten Niederschlagsmengen mit bis zu 100 mm auf den Berggipfeln. Die gemessene Nie-
derschlagssumme auf der Zugspitze liegt zum Beispiel in Fall 1 bei 96,4 mm und in Fall 2
bei 100,5 mm. Die Talregionen erhalten in beiden Fa¨llen wesentlich weniger Niederschlag,
wobei die Berg-Tal-Niederschlagdifferenzen im Februar 1999 (Abb. 5.4b) etwas geringer
sind als im Fall 1. In Abbildung 5.4a ergibt sich bei den Beobachtungswerten eine Differenz
zwischen der Niederschlagssumme gemittelt u¨ber die vier Talstationen Ehrwald, Grainau,
Grainau-Eibsee, Garmisch (21,8 mm) und dem Gipfelwert der Zugspitze (96,4 mm) von
ungefa¨hr 75 mm, was einem Versta¨rkungsfaktor von 4,5 entspricht. Betrachtet man die













Abbildung 5.4: Simulierte Niederschlagssummen im Gebiet 4 (siehe Abb. 5.1b) fu¨r den Zeitraum
19. Ma¨rz 1997 00 UTC - 22. Ma¨rz 1997 00 UTC (a), bzw. 5. Februar 1999 00 UTC - 9. Februar 1999
00 UTC (b). Der Niederschlag ist mit einer Farba¨nderung alle 20 mm dargestellt, wobei Regionen
mit weniger als 20 mm weiß dargestellt sind. Die Modelltopographie ist durch Linien alle 400 m
angedeutet. Die Zahlen beschreiben die gemessenen Niederschlagsmengen an den Wetterstationen
(siehe Abb. 5.1b) fu¨r das jeweilige Niederschlagsereignis. Die dicke Gerade deutet den Verlauf des
Querschnitts in den folgenden Bildern an.
simulierten Niederschlagsmengen fu¨r dieselben Stationen (angedeutet durch die Farbstufe
in Abbildung 5.4a), kommt man auf ein a¨hnlich hohes Niederschlagsverha¨ltnis. Der Mittel-
wert u¨ber die 4 Talstationen in der Umgebung der Zugspitze betra¨gt in der Simulation 22,1
mm, der entsprechende Wert auf der Zugspitze 93,5 mm. Die sehr gute U¨bereinstimmung
zwischen dem Modell und den Wetterstationen besta¨tigt also die sehr guten Validierungs-
ergebnisse von Tabelle 5.2. Im Fall 2 ist der Versta¨rkungsfaktor wesentlich geringer. Bei
den Beobachtungsdaten betra¨gt die Niederschlagssumme auf der Zugspitze 100,5 mm, das
Mittel u¨ber die 4 Talstationen liegt bei 41,8 mm, was einem Versta¨rkungsfaktor von 2,4
entspricht. Damit ist die Niederschlagsversta¨rkung im ersten Fall fast doppelt so hoch wie
im 1997er Fall. Die simulierten Werte fu¨r den zweiten Fall liegen bei 148,2 mm auf der
Zugspitze und bei 58,9 mm im Tal, woraus ein a¨hnlich hoher Versta¨rkungsfaktor (2,5) wie
bei den Beobachtungsdaten folgt. Trotz der viel zu hohen simulierten Niederschlagssum-
men werden also die ra¨umlichen Niederschlagsmuster korrekt wiedergegeben. Dies zeigt
sich auch in den Validierungsergebnissen in Tabelle 5.2 durch den hohen Korrelationsko-
effizienten. An dieser Stelle sei noch einmal betont, dass nicht die gesamte Abweichung
bei den Simulationswerten zu suchen ist, sondern dass es sicherlich auch zu einer gewis-
sen Unterscha¨tzung der Niederschlagsmengen durch die Messstationen gekommen ist. Mit
den Werten von 4,5 (Fall 1) bzw. 2,4 (Fall 2) liegen die Versta¨rkungsfaktoren in beiden
Fa¨llen deutlich u¨ber dem klimatologischen Mittel von 1,5 (siehe Kapitel 4.3), das sich
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aus den Jahresniederschlagssummen der Zugspitze (2088 mm) und der vier Talstationen
(1406 mm) ergibt. Die Versta¨rkungsfaktoren liegen aber im Bereich der typischen Werte
fu¨r no¨rdliche Windrichtungen und ma¨ßige bis hohe Windgeschwindigkeiten (WG3, WG4)
in Kapitel 4.3. Diese befinden sich fu¨r die tiefe Schneefallgrenzenklasse (SFG3) zwischen
2,5 und 3,5 womit der zweite Fall im unteren Bereich anzusiedeln ist. Der erste Fall u¨ber-
steigt die typischen Versta¨rkungsfaktoren leicht, liegt aber immer noch im Bereich der
Bandbreite der Variabilita¨t.
Die Niederschlagsmuster der Simulation und der Beobachtungsdaten zeigen in beiden
Fa¨llen eine hohe U¨bereinstimmung. Ein genauerer Blick zeigt aber, dass die Niederschlags-
maxima in Fall 2 im Vergleich zu Fall 1 etwas in Richtung Ost bis Su¨dost verschoben sind.
Dies kann mit der sta¨rkeren westlichen Windkomponente und vor allem durch die wesent-
lich ho¨heren Windgeschwindigkeiten (> 20 m s−1) wa¨hrend der Hauptniederschlagsphase
erkla¨rt werden. Ein Vergleich zwischen der Topographie in Abbildung 5.4b (du¨nne Linien)
und den simulierten Niederschlagsmustern zeigt auch, dass die Niederschlagsmaxima im
1999er Fall im Lee der Berggipfel zu finden sind. Dies zeigt sich zum Beispiel auf der Zug-
spitze, wo die Summe u¨ber die 96h-Niederschlagsphase direkt am Gipfel 148 mm betra¨gt,
wa¨hrend einige Kilometer o¨stlich der Zugspitze, trotz abfallender Topographie, u¨ber 160
mm simuliert werden. Im ersten Fall liegen die Niederschlagsmaxima durch die geringeren
Windgeschwindigkeiten ziemlich genau auf den ho¨chsten Punkten der Topographie.
Um die physikalischen Mechanismen der orographischen Niederschlagsversta¨rkung in
diesen beiden Fa¨llen besser untersuchen zu ko¨nnen, sind in den Abbildungen 5.5 und
5.6 Querschnitte der mikrophysikalischen Felder im Zugspitzgebiet dargestellt. Die Quer-
schnitte verlaufen dabei entlang der dicken Linie in Abbildung 5.4, folgen also ungefa¨hr
der Windrichtung wa¨hrend der Hauptniederschlagsphase von Nordwesten nach Su¨dosten.
Die Zeitpunkte wurden dabei so gewa¨hlt, dass die momentanen Niederschlagsstrukturen
zu den Zeitpunkten der Querschnitte ungefa¨hr mit den Mustern der akkumulierten Nieder-
schlagsmengen in Abbildung 5.4 u¨bereinstimmen. Dies ist fu¨r den ersten Fall der 20. Ma¨rz
1997 um 03 UTC und im zweiten Fall der 6. Februar 1999 um 19 UTC. Das Gesamtwol-
kenmischungsverha¨ltnis (Wasser + Eis) in Fall 1 zeigt eine Wolkenschicht oberhalb von 3
km Ho¨he und sehr schwach ausgepra¨gte Wolken in der Na¨he der Gipfel. Die Wolkenschicht
in der mittleren Tropospha¨re (4 km) hat sich auf Grund der synoptischskaligen Hebung
an der Front gebildet und ist hauptverantwortlich fu¨r die fla¨chendeckenden Niederschla¨ge
in der betrachteten Region. Die ho¨chsten Werte in dieser Schicht werden bei x = 0, 22
und 37 km erreicht, wo das Gesamtwolkenmischungsverha¨ltnis bis knapp u¨ber 0,4 g kg−1
reicht. Die relativ hohen Werte u¨ber dem Inntal (x = 37 km) sind dabei durch Schwere-
wellenbildung am Zugspitzmassiv bedingt. Die tieferliegende Wolkenschicht kann auf die
orographische Hebung der feuchten Luft zuru¨ckgefu¨hrt werden. Die ho¨chsten Werte werden
dabei am Luvhang in der Na¨he der Gipfel (x = 4, 10, 22 km) erzielt. Das Mischungsverha¨lt-
nis in diesem Bereich ist mit Werten von weniger als 0,2 g kg−1 allerdings sehr niedrig.
Dies liegt daran, dass sich das Wolkenwasser rasch an die Schneeflocken anlagert, die von
der ho¨heren Wolkenschicht in die darunterliegende fallen. Dies soll aber nicht bedeuten,
dass die Kondensationsraten in den Hebungswolken unbedeutend sind. Im Gegenteil, der
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Seeder-Feeder-Effekt durch die orographisch bedingten Wolken fu¨hrt zu einer erheblichen
Niederschlagsversta¨rkung u¨ber den Bergen. Die Windvektoren in Abbildung 5.5a beziehen
sich auf die Komponente entlang des Querschnitts und deuten an, dass die Windgeschwin-
digkeiten bis in eine Ho¨he von 3 km relativ gering sind. Die hohen Werte im Lee der
Zugspitze sind wiederum auf die Bildung von Schwerewellen zuru¨ckzufu¨hren. Die Analyse
der vertikalen Temperaturverteilung an Hand der θ-Linien zeigt eine stabile Schichtung
in einem Ho¨henbereich zwischen 2,5 km und 3,5 km an, wa¨hrend sich oberhalb von 5.0
km die potentielle Temperatur kaum mit der Ho¨he a¨ndert. Durch die U¨berstro¨mung der
Berge und den damit verbundenen Kondensations- bzw. Verdunstungsprozessen schwankt
die potentielle Temperatur in den untersten 4 km stark entlang einer Ho¨henlinie.
a)
MAXIMUM VECTOR: 32.2 m/s (HORIZ)   522.7 cm/s (VERT)
b)
MAXIMUM VECTOR: 41.2 m/s (HORIZ)   324.1 cm/s (VERT)
Abbildung 5.5: Vertikaler Querschnitt entlang der Linie in Abbildung 5.4 zum Zeitpunkt der
Hauptniederschlagsphase um 03 UTC am 20. Ma¨rz 1997 (a) und um 19 UTC am 6. Februar
1999. Die Vektoren deuten die Windkomponente entlang des Querschnitts an, die Linien stehen
fu¨r die potentielle Temperatur mit einem Konturintervall von 1 K und die Fa¨rbung stellt das
Gesamtwolkenmischungsverha¨ltnis (Wasser + Eis) dar. Die Farbstufe a¨ndert sich dabei alle 0,05
g kg−1 in (a) und alle 0,1 g kg−1 in (b). Die dicke Linie deutet die Lage der Frostgrenze an.
Dieselbe Analyse ist fu¨r den zweiten Fall in Abbildung 5.5b dargestellt. Im Vergleich
zum ersten Fall ist die stratiforme Wolkenschicht hier viel sta¨rker ausgepra¨gt. Sie erstreckt
sich in einer Ho¨he zwischen z = 3 km und z = 6 km, wobei das Gesamtwolkenmischungs-
verha¨ltnis bis zu 0,5 g kg−1 betra¨gt. Diese dicke Wolkenschicht la¨sst auf eine wesentlich
sta¨rkere synoptischskalige Hebung als im ersten Fall schließen. Eine zweite Zone mit hohen
Mischungsverha¨ltnissen tritt in der Na¨he der Berggipfel auf, bedingt durch die orographi-
sche Hebung. Auch diese tiefliegende Wolkenschicht ist mit Werten bis zu 0,3 g kg−1 in die-
sem Fall sta¨rker ausgepra¨gt als im ersten Fall. U¨ber dem ho¨chsten Gipfel im betrachteten
Gebiet (Zugspitze, x = 24 km) kommt es zu einer Verschmelzung der zwei Wolkenschich-
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ten, und folglich sind die Werte mit u¨ber 0,6 g kg−1 hier am ho¨chsten. Das Maximum des
Wolkenwassermischungsverha¨ltnisses tritt dabei im Lee des Zugspitzgipfels auf, was zum
Teil auf die hohen Windgeschwindigkeiten und der damit verbundenen starken Verdriftung
der Wolkentro¨pfchen zuru¨ckzufu¨hren ist. Aber auch ein numerisches Artefakt durch die
Ru¨ckkoppelung vom innersten Gebiet kann einen Einfluss auf die Position des Maximums
haben. Die Windgeschwindigkeiten entlang des Querschnitts sind in den untersten 2 km
sehr gering, was sicherlich damit zusammenha¨ngt, dass die Windgeschwindigkeiten in der
unteren Tropospha¨re stark durch die strukturierte Topographie beeinflusst sind. Oberhalb
von z = 4 km sind die Windgeschwindigkeiten mit bis zu 40 m s−1 deutlich ho¨her als im
ersten Fall. An dieser Stelle soll aber auch beru¨cksichtigt werden, dass in diesem Fall die
Anstro¨mung deutlich westlicher ist als im 1997er Fall, wodurch die Windgeschwindigkei-
ten in Wirklichkeit noch ho¨her waren als im Querschnitt von Abbildung 5.5b angedeutet.
Bei der Betrachtung der vertikalen Schichtung fa¨llt die stabile Schichtung der Atmospha¨re
oberhalb von z = 4 km auf, welche auch im Radiosondenaufstieg von Abbildung 5.3b
erkennbar ist.
In Abbildung 5.6 ist die resultierende Niederschlagsrate in mmh−1 Wassera¨quivalent
zusammen mit der a¨quivalentpotentiellen Temperatur (θe) eingetragen. Die Niederschlags-
rate wurde aus dem vertikalen Fluss des Niederschlags relativ zur Bewegung der Luft
berechnet. Diese Gro¨ße entspricht an der Oberfla¨che der konventionellen Definition der
Niederschlagsrate, da der Wind dort parallel zum Grund verla¨uft. Abbildung 5.6a zeigt
die ra¨umliche Verteilung der Niederschlagsrate wa¨hrend der Hauptniederschlagsphase des
1997er Falls. Vom Alpenvorland in Richtung Alpen, also von Nordwesten in Richtung
Su¨dosten, taucht das erste Maximum in der Na¨he der Gipfel bei x = 6 km und x = 12
km auf. Weitere hohe Werte der Niederschlagsrate findet man im Lee der Zugspitze (x =
24 km) und oberhalb des Inntals (x = 37 km). Dabei werden Niederschlagsraten von bis
zu 3 mmh−1 erreicht. Das erste Maximum ist auf die orographische Hebung der feuch-
ten Luftmasse an den Ha¨ngen der Erhebungen am Rande von Gebiet 4 zuru¨ckzufu¨hren.
Die hohen Werte im Lee der Zugspitze stimmen mit den hohen Niederschlagsmengen in
Abbildung 5.4a u¨berein. Dabei erkennt man sehr gut die durch die starke Anstro¨mung be-
dingte Verdriftung der Hydrometeore ins Lee. Zwischen den beiden Maxima erstreckt sich
eine Zone mit sehr geringen Niederschlagsraten auf Grund der Absinkbewegung u¨ber den
Ta¨lern und der damit verbundenen Abtrocknung der Luft. Die hohen Werte des Wolken-
mischungsverha¨ltnisses u¨ber dem Inntal durch Schwerewellen fu¨hren auch zur Ausbildung
eines ausgepra¨gten Maximums der Niederschlagsrate in Abbildung 5.6a. Man erkennt auch,
dass der Niederschlag den Talboden nicht erreicht, weil er in der trockenen Luft der Talat-
mospha¨re verdunstet. Das θe-Feld zeigt eine stabil geschichtete Luftmasse unterhalb von 5
km und eine nahezu neutral geschichtete Tropospha¨re oberhalb dieser Ho¨he. Die θe-Werte
in 850 hPa liegen bei 292 K, was auf eine Schneefallgrenze von 600 - 700 m schließen la¨sst.
Im 1999er Fall (Abbildung 5.6b) ist die großskalige Struktur des Niederschlagfeldes
sehr a¨hnlich wie im ersten Fall. Auch hier tauchen die ho¨chsten Werte der Niederschlags-
rate auf den Bergen auf, wa¨hrend u¨ber den Ta¨lern eher geringe Niederschlagsraten anzu-
treffen sind. Zum hier gewa¨hlten Zeitpunkt sind die Niederschlagsraten zwischen x = 0
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Abbildung 5.6: Vertikaler Querschnitt entlang der Linie in Abbildung 5.4 zum Zeitpunkt der
Hauptniederschlagsphase um 03 UTC am 20. Ma¨rz 1997 (a) und um 19 UTC am 6. Februar 1999.
Die dargestellten Felder beinhalten die Niederschlagsrate (siehe Text fu¨r Definition, Farba¨nderung
alle 0,5 mmh−1) und die a¨quivalentpotentielle Temperatur (Konturintervall 1 K).
km und x = 14 km deutlich niedriger als im ersten Fall, allerdings sind die Unterschiede
bei den akkumulierten Niederschlagswerten (Abbildung 5.4) nicht so hoch. Des weiteren
kommt es auch u¨ber dem Zugspitzmassiv zu kleineren Unterschieden in der Struktur der
Niederschlagsfelder der beiden Fa¨lle. Wa¨hrend im ersten Fall das Maximum im Lee des
Zugspitzgipfels zu finden ist, taucht es in Fall 2 am zweiten Gipfel bei x = 31 km auf. Ein
a¨hnliches Bild zeigt sich auch bei den Summen u¨ber die gesamte Niederschlagsphase (Abb.
5.4). Dies liegt zu einem großen Teil an den wesentlich ho¨heren Windgeschwindigkeiten
und der damit verbundenen sta¨rkeren Verdriftung der Niederschlagsteilchen im 1999er
Fall. Die ho¨chsten Werte in Abbildung 5.6b liegen bei 3 mmh−1, also a¨hnlich hoch wie im
ersten Fall. Das θe-Feld unterscheidet sich hingegen deutlich zwischen den beiden Fa¨llen.
Wa¨hrend im ersten Fall die untere Atmospha¨re stabil geschichtet ist und daru¨ber neutrale
Verha¨ltnisse herrschen, ist die Schichtung im zweiten Fall bis zu einer Ho¨he von 4 km
neutral geschichtet. In diesem Bereich bleibt der θe-Wert von 290 K nahezu unvera¨ndert,
was einer Schneefallgrenze von ca. 600 m entspricht. Damit ist zu diesem Zeitpunkt im ge-
samten untersuchten Gebiet der Niederschlag in fester Form gefallen. Oberhalb von 5 km
nehmen die θe-Werte stark zu, was auf sehr stabile Verha¨ltnisse in dieser Ho¨he schließen
la¨sst. Dies ist auf eine Absinkinversion zuru¨ckzufu¨hren, welche auch im Radiosondenauf-
stieg in Abbildung 5.3b zu erkennen ist.
Abschließend zur Analyse der beiden Fa¨lle mit großen Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen gibt es noch zu sagen, dass in beiden Fa¨llen die hohen
Windgeschwindigkeiten normal zu den Nordalpen zu einer starken orographischen He-
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bung entlang der einzelnen Gebirgszu¨ge fu¨hren. Damit verbunden kommt es zur Bildung
von Hebungswolken und folglich zu einer Intensivierung der Niederschla¨ge. Zu diskutieren
gilt es aber noch die Gru¨nde fu¨r die unterschiedlich großen Niederschlagversta¨rkungsfak-
toren in den beiden Fa¨llen. Das Niederschlagsverha¨ltnis zwischen der Zugspitze und den
umliegenden Talstationen liegt im ersten Fall bei 4,5 und im zweiten Fall bei 2,4. Ein
entscheidender Faktor dabei ist sicher die wesentlich sta¨rkere frontale Hebung im zweiten
Fall (Abb. 5.5b), welche mit einer ho¨heren großfla¨chigen Niederschlagssumme verbunden
ist. Bei einer gegebenen absoluten Gro¨ße der lokalen Niederschlagsversta¨rkung fu¨hrt dies
zu geringeren Versta¨rkungsfaktoren. Ein zweiter Grund liegt vermutlich in der sta¨rkeren
Westkomponente in der Anstro¨mung im 1999er Fall, welche weniger gu¨nstig fu¨r eine hohe
orographische Niederschlagsversta¨rkung ist als eine Anstro¨mung normal zum Verlauf
der Nordalpen (siehe Kapitel 4.3). Dieser Effekt wird allerdings durch die wesentlich
ho¨heren Windgeschwindigkeiten im zweiten Fall zu einem großen Teil wieder kompensiert,
wodurch die no¨rdliche Komponente des Windvektors in beiden Fa¨llen ungefa¨hr gleich
groß ist. Zusa¨tzlich mo¨gen auch die unterschiedliche Stabilita¨t und das etwas anders
verlaufende Feuchteprofil in der anstro¨menden Luftmasse eine Rolle spielen (Abb. 5.3).
Im ersten Fall herrscht eine sehr einheitliche Schichtung mit Sa¨ttigung bis 600 hPa hinauf
und einer allma¨hlich geringer werdenden relativen Feuchte oberhalb. Im Gegensatz dazu
ist die Stro¨mung im zweiten Fall durch eine stabile und sehr trockene Schicht zwischen
600 hPa und 450 hPa gekennzeichnet, was zu einer reduzierten Amplitude und vertikalen
Erstreckung der orographischen Hebung entlang der einzelnen Gebirgszu¨ge fu¨hrt (Abb.
5.5 und 5.6). Eine Quantifizierung der relativen Bedeutung der einzelnen Einflußfaktoren
wu¨rde jedoch sehr komplexe idealisierte Simulationen verlangen, was den Rahmen dieser
Arbeit sprengen wu¨rde.
5.4.2 Fa¨lle mit schwacher orographischer Niederschlagsversta¨rkung
Wie die klimatologische Analyse in Kapitel 4.3 gezeigt hat, herrscht in den meisten Fa¨llen
eine eindeutige Zunahme des Niederschlags mit der Ho¨he. Dieses Szenario wurde im vorigen
Abschnitt eingehend diskutiert und analysiert. Manchmal kann es aber auch vorkommen,
dass in den Talregionen um Garmisch selbst bei nichtkonvektiven Ereignissen a¨hnlich ho-
he Niederschlagsmengen registriert werden wie auf der um u¨ber 2200 m ho¨her gelegenen
Zugspitze. Auf die Analyse solcher Fa¨lle und die Unterschiede zu den gerade besproche-
nen liegt das Hauptaugenmerk dieses Abschnitts. Zwei Fa¨lle, die diese weniger ha¨ufigen,
aber klimatologisch durchaus relevanten Niederschlagsmuster gut repra¨sentieren, fanden
zwischen 00 UTC am 5. Dezember 1992 und 00 UTC am 7. Dezember 1992 (Fall 3), bzw.
zwischen 00 UTC am 10. Juli 2005 und 00 UTC am 12. Juli 2005 (Fall 4) statt. Wa¨hrend
sich der dritte Fall, a¨hnlich wie die bisher besprochenen, im Winter ereignete, stellt der
2005er Fall einen Sommerfall mit einer Schneefallgrenze in Ho¨he des Zugspitzgipfels und
eingebetteter Konvektion dar. Vor der Diskussion der detaillierten Analyse werden zuerst
noch die Validierungsergebnisse kurz besprochen.
Fu¨r die Simulation des 3. Falles ergeben sich in Tabelle 5.2 fu¨r beide Mikrophysik-
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Schemata a¨hnliche Validierungergebnisse. Sowohl mit dem Goddard-Schema als auch mit
dem Reisner-Thompson-Schema werden die beobachteten Niederschlagsmengen im Mittel
nahezu perfekt simuliert. Fu¨r das Mittel u¨ber die 21 Messstationen im Gebiet 4 ergibt
sich ein Niederschlagswert von 32,2 mm, akkumuliert u¨ber die gesamte Niederschlagspha-
se. Die Simulationen liefern eine Niederschlagssumme von 33,3 mm (Goddard) bzw. 34,6
mm (Reisner-Thompson). Im Gegensatz zu den Gebietsmitteln des Niederschlags, werden
die kleinra¨umigen Niederschlagsmuster vom Modell nicht immer korrekt erfasst. Dies zeigt
sich an Hand des Korrelationskoeffizienten in Tabelle 5.2, welcher sowohl beim Goddard-
Schema (0,67) als auch beim Reisner-Thompson-Schema (0,68) deutlich unter den Werten
der ersten beiden Fa¨lle liegt. Dies kann damit erkla¨rt werden, dass die Varianz des Nieder-
schlagsfeldes in diesem Fall sowohl in der Simulation als auch bei den Beobachtungen viel
kleiner ist als in den Fa¨llen 1 und 2. Deshalb fu¨hren schon relativ geringe lokale Abwei-
chungen zwischen Modell und Wirklichkeit zu einem schlechten Korrelationskoeffizienten.
Die absoluten Abweichungen sind jedoch relativ klein, was sich durch den geringen mitt-
leren quadratischen Fehler zeigt. Dieser liegt bei der Goddard-Simulation bei 7,29 und
bei der Reisner-Thompson-Simulation bei 7,55, womit der Fehler bei beiden Mikrophysik-
Schemata wesentlich kleiner ist als in den vorangegangenen Fa¨llen mit hohen Korrelati-
onskoeffizienten. Da die Validierungsergebnisse keinem der beiden Mikrophysik-Schemata
eine Pra¨ferenz geben, stu¨tzt sich die folgende Analyse, aus Gru¨nden der Konsistenz zu den
vorher simulierten Winterfa¨llen, auf das Goddard-Schema. Dazu gilt es noch zu erwa¨hnen,
dass diese Wahl sich auf keines der erzielten Ergebnisse auswirkt.
Wesentlich gro¨ßere Probleme treten bei der Simulation des 2005er Sommerfalls
auf. Die U¨bereinstimmung mit den Beobachtungsdaten ist bei den Simulationen mit
beiden Mikrophysik-Schemata als recht bescheiden einzustufen. So wird das beobach-
te Regionenmittel des Niederschlags von 81,6 mm, akkumuliert u¨ber die gesamte 48h-
Niederschlagsphase, im Modell in beiden Fa¨llen deutlich u¨berscha¨tzt. Beim Goddard-
Schema ergibt sich ein Niederschlagsmittel von 106,8 mm und beim Reisner-Thompson-
Schema einWert von 96.0 mm, womit die positive Abweichung im besseren Fall immer noch
bei mehr als 20% liegt. Aber auch die Niederschlagsmuster werden vomModell nicht gut er-
fasst, wie sich an Hand der niedrigen Korrelationskoeffizienten zeigt. Dieser ist zwar beim
Reisner-Thompson-Schema mit 0,41 wesentlich ho¨her als beim Goddard-Schema (0,16),
aber immer noch deutlich unter den Ergebnissen der anderen 3 Niederschlagsfa¨lle. Folg-
lich ist auch der mittlere quadratische Fehler mit 47,62 mm bzw. 35,77 mm oder ca. 50%
des Gesamtniederschlags extrem hoch. Wegen der etwas besseren Validierungsergebnisse
in Tabelle 5.2 wird fu¨r die folgende Analyse das Reisner-Thompson-Schema verwendet.
Der Grund fu¨r die allgemein sehr schlechten Simulationsergebnisse in diesem Sommerfall
liegt in den eingebetteten Konvektionszellen. Eine na¨here Untersuchung hat ergeben, dass
die eingelagerten Gewitter bzw. Schauer, deren Auftreten durch Radarbilder verifiziert
werden konnte, im Modell oft falsch lokalisiert werden. Speziell im Norden von Gebiet 4
u¨bersteigen die simulierten Niederschlagsmengen die beobachteten deutlich. In dieser Re-
gion werden im Modelllauf zahlreiche Konvektionszellen simuliert, welche dort zu starken
Niederschla¨gen fu¨hren. In Wirklichkeit sind diese konvektiven Zellen aber weiter im Osten
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durchgezogen, wodurch die Niederschlagssummen im o¨stlichen Drittel des Analysegebiets
durch das MM5 deutlich unterscha¨tzt werden. Solche Konvektionszellen sind gewo¨hnlich
nicht in deterministischem Sinne vorhersagbar, weshalb dieses Problem eher als inha¨rente
Vorhersagegrenze und nicht als systematisches Modelldefizit interpretiert werden sollte.
Glu¨cklicherweise ist die Zugspitzregion in der Mitte von Gebiet 4 nicht sehr stark von die-
sem Problem betroffen, wodurch die Genauigkeit der Simulationsergebnisse fu¨r die Analyse
der Gru¨nde fu¨r die schwachen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen vollkommen ausreicht.
In Abbildung 5.7a ist das simulierte Niederschlagsfeld des 1992er-Falls (Fall 3) wie-
dergegeben. Im Vergleich zu den ersten beiden Fa¨llen ergeben sich hier viel geringere
Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen. Die Maxima sind auch in diesem Fall auf den Berggip-
feln zu finden, wo Summen von bis zu 50 mm erreicht werden. Die Werte in den Ta¨lern
liegen mit ca. 30 mm aber nicht einmal um 50% darunter. Um den Versta¨rkungsfaktor
zu berechnen, wird wiederum das Mittel der 4 Stationen in der Na¨he der Zugspitze mit
dem Gipfelwert der Zugspitze verglichen. Dabei ergeben sich Beobachtungswerte von 30,5
mm im Tal und 47,1 mm auf der Zugspitze, woraus ein Versta¨rkungsfaktor von ca. 1,5
folgt. Dieser Wert ist sehr nahe am klimatologischen Mittel, das sich aus dem Vergleich
der Jahresniederschlagssummen ergibt. Betrachtet man die typischerweise auftretenden
Versta¨rkungsfaktoren bei Fa¨llen mit einer schwachen (7,5 - 12,5 m s−1) nordwestlichen
bis no¨rdlichen Anstro¨mung in 700 hPa und tiefer Schneefallgrenze (< 1000 m) in Kapitel
4.3.3, ergeben sich Versta¨rkungsfaktoren von 1,4 - 2,7. Damit befindet sich dieses Ereignis
am unteren Ende der bei solchen Wetterlagen klimatologisch auftretenden orographischen
Versta¨rkungsfaktoren. Die Simulationsergebnisse liefern fu¨r das Mittel u¨ber die 4 Talsta-
tionen einen Wert von 30,2 mm und fu¨r den Zugspitzgipfel eine Niederschlagssumme von
53,5 mm. Aus dem resultierenden simulierten Versta¨rkungsfaktor von 1,8 la¨sst sich ablei-
ten, dass das beobachtete Berg-Tal-Niederschlagsverha¨ltnis in der Simulation um ca. 15%
u¨berscha¨tzt wird. Trotzdem herrscht immer noch ein starker Kontrast zur orographischen
Niederschlagsversta¨rkung in den Simulationen der ersten beiden Winterfa¨llen.
Fu¨r die weitere Untersuchung sind in den Abbildungen 5.9a und 5.10a wiederum die
vertikalen Querschnitte des Stro¨mungsfeldes und der mikrophysikalischen Variablen zum
Zeitpunkt der Hauptniederschlagsphase um 12 UTC am 5. Dezember 1992 dargestellt. Der
Querschnitt folgt dabei der Linie in Abbildung 5.7a von Nordwesten nach Su¨dosten, was
in etwa der 700-hPa-Anstro¨mungsrichtung zu diesem Zeitpunkt entspricht. Wie man bei
der Diskussion der synoptischen Ausgangslage in Kapitel 5.3 schon gesehen hat, herrschte
wa¨hrend des sta¨rksten Niederschlags eine relativ starke vertikale Scherung im Windfeld.
In den untersten Schichten der Atmospha¨re ist die dominierende Windrichtung Nordwest,
wa¨hrend in gro¨ßeren Ho¨hen (oberhalb von 600 hPa) der Wind u¨berwiegend aus su¨dwest-
lichen Richtungen weht. Deshalb ist es in diesem Fall etwas schwierig, das Windfeld an
Hand eines einzelnen Querschnitts vernu¨nftig zu repra¨sentieren. Die Windvektoren in Ab-
bildung 5.9a zeigen geringe Windgeschwindigkeiten in den unteren 4 km. Die Anstro¨mung
ist oberhalb von 5 km sehr viel sta¨rker, vor allem wenn man beru¨cksichtigt, dass hier
die Projektion des Windvektors auf die Querschnittsachse dargestellt ist und die vorherr-
schende Windrichtung in dieser Ho¨he eigentlich Su¨dwest ist. Der Grund fu¨r die vertikale













Abbildung 5.7: Simulierte Niederschlagssummen im Gebiet 4 (siehe Abb. 5.1b) fu¨r den Zeitraum
5. Dezember 1992 00 UTC - 7. Dezember 1992 00 UTC (a), bzw. 10. Juli 2005 00 UTC - 12. Juli
2005 00 UTC (b). Der Niederschlag ist mit einer Farba¨nderung alle 10 mm in (a) und alle 20 mm
in (b) dargestellt, wobei Regionen mit weniger als 10 mm in (a) und weniger als 20 mm in (b)
weiß dargestellt sind. Die Modelltopographie ist durch Linien alle 400 m angedeutet. Die Zahlen
beschreiben die gemessenen Niederschlagsmengen an den Wetterstationen (siehe Abb. 5.1b) fu¨r
das jeweilige Niederschlagsereignis. Die dicke Gerade deutet den Verlauf des Querschnitts in den
folgenden Bildern an.
Windscherung liegt in der Tatsache, dass zu diesem Zeitpunkt gerade ein Kurzwellentrog
mit dazugeho¨rigem Frontensystem die Alpen u¨berquert (siehe Abbildung 5.2c). Die Analy-
seregion befindet sich dabei genau zwischen der bodennahen Kaltfront und der mitteltro-
pospha¨rischen Trogachse. Die geringen Windgeschwindigkeiten von weniger als 10 m s−1 in
der Ho¨he der Gipfelregionen der Nordalpen fu¨hren zu einer nur schwachen orographischen
Hebung entlang der einzelnen Gebirgszu¨ge. Die Darstellung des Gesamtwolkenwassermi-
schungsverha¨ltnisses in Abbildung 5.9a zeigt, dass die orographischen Hebungswolken im
Zugspitzmassiv nicht einmal 0,1 g kg−1 erreichen. Auf der anderen Seite gibt es in einer
Ho¨he zwischen z = 4 km und z = 7 km eine ausgepra¨gte Wolkenschicht mit Mischungs-
verha¨ltnissen von bis zu 0,5 g kg−1. Diese dicke Wolkenschicht resultiert aus einer starken
frontalen Hebung auf der Vorderseite der Trogachse. Durch diese starke Hebung ist auch
das Niederschlagsmittel u¨ber Gebiet 4 in diesem Fall a¨hnlich hoch wie im ersten Fall.
Betrachtet man den vertikalen Verlauf der potentiellen Temperatur in Abbildung 5.9a,
erkennt man eine hohe statische Stabilita¨t der Atmospha¨re unterhalb von z = 5 km. Dies
kann durch den Verlauf der Frontalzone erkla¨rt werden, worin warme mediterrane Luft
u¨ber die kalte polare Luft aus dem Norden gehoben wird.
Die Darstellung der Niederschlagsrate in Abbildung 5.10a zeigt, dass selbst die
schwach ausgepra¨gten Hebungswolken zu einer eindeutigen Versta¨rkung der Niederschla¨ge
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u¨ber den Gipfeln fu¨hren. So werden die ho¨chsten Werte der Niederschlagsrate von bis zu
3 mmh−1 an den Luvha¨ngen der Berge bei x = 5 km und auf der Zugspitze bei x = 24
km erreicht. Durch die starke frontale Hebung im gesamten Beobachtungsgebiet erreichen
die Niederschlagsraten auch in den Ta¨lern u¨ber dem gesamten Querschnitt Werte von ca.
2 mmh−1. U¨ber dem Inntal (im Lee des Zugspitzmassivs bei x = 34 km) erkennt man
eindeutig die Abtrocknung der Luft durch die Absinkbewegung und die resultierende adia-
batische Erwa¨rmung. In diesem Bereich und auch u¨ber dem Zugspitzgipfel kam es wa¨hrend
des Niederschlagereignisses auch zu Ausbildung von Schwerewellen, welche einen gewissen
Einfluss auf die Muster der Niederschlagsraten in dieser Abbildung haben. Im Allgemei-
nen sind die Berg-Tal-Differenzen der Niederschlagsrate aber wesentlich kleiner als in den
Fa¨llen mit einer starken no¨rdlichen Windkomponente (Fa¨lle 1 und 2). Betrachtet man
die a¨quivalentpotentielle Temperatur in Abbildung 5.10a, erkennt man in den untersten
2,5 km eine ungefa¨hr feucht-neutral geschichtete Atmospha¨re. Der Wert von ca. 295 K in
850 hPa zu diesem Zeitpunkt impliziert dabei eine Schneefallgrenze von ungefa¨hr 900 m,
also knapp u¨ber dem Talniveau in Garmisch. Die a¨quivalentpotentielle Temperatur in den
untersten Schichten des Inntals ist etwas niedriger, was auf einen vorhandenen seichten
Kaltluftsee schließen la¨sst.
Der Sommerfall vom Juli 2005 repra¨sentiert die immer wieder auftretende Situati-
on einer sehr schwachen orographischen Niederschlagsversta¨rkung im Zugspitzgebiet bei
Nordwest- bis Nordanstro¨mung und einer hohen Schneefallgrenze. Die Abbildung 5.7b
zeigt, dass die Niederschlagszunahme mit der Ho¨he in diesem Fall eigentlich relativ hoch
sind, im Bereich der Zugspitze jedoch nur eine geringe Niederschlagsdifferenz zwischen der
Berg- und Talstation auftritt. Das Mittel u¨ber die 4 Stationen in der Na¨he der Zugspitze
ergibt eine gemessene Niederschlagssumme von 69.0 mm, akkumuliert u¨ber die gesamte
48h-Niederschlagsphase. Der entsprechende Wert auf dem Gipfel der Zugspitze in 2960 m
Ho¨he liegt bei 80,3 mm, woraus sich ein Versta¨rkungsfaktor von nur 1,2 ergibt. Ein noch
wesentlich kleinerer Wert ergibt sich, wenn man die Niederschlagssumme auf der Zugspitze
mit dem Talwert der Station Garmisch (78,5 mm) vergleicht, wie es in der klimatologischen
Analyse der Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in Kapitel 4.3 gemacht wurde. Daraus re-
sultiert ein Versta¨rkungsfaktor von 1,03, was zeigt, dass sich dieser Fall optimal fu¨r die
Repra¨sentation der klimatologisch relevanten Situation ohne nennenswerten Ho¨hengra-
dienten des Niederschlags eignet. Auf den ersten Blick besta¨tigt das simulierte Nieder-
schlagsfeld in Abbildung 5.7b die niedrigen gemessenen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen
aber nicht. Die Niederschlagsmuster in dieser Abbildung passen sehr gut mit den topo-
graphischen Strukturen zusammen, wobei die ho¨chsten Niederschlagssummen mit Werten
bis zu 200 mm in der Na¨he der Gipfel zu finden sind. Die Talregionen rund um Garmisch
erreichen in der Simulation hingegen kaum 80 mm, womit die simulierte Niederschlags-
variabilita¨t in diesem Fall wesentlich ho¨her ist als im Fall 3. Bei genauerem Hinsehen
erkennt man aber ein lokales Niederschlagsmimum auf dem Zugspitzgipfel. Dies zeigt sich
noch besser, wenn man die Niederschlagsmuster des innersten Modellgebiets 5, mit einem
Gitterpunktsabstand von 200 m, in Abbildung 5.8 betrachtet.
Darin sieht man, dass direkt am Zugspitzgipfel der Niederschlagswert mit 116.0 mm





Abbildung 5.8: Simulierte Niederschlagssummen im Gebiet 5 (siehe Abb. 5.1b) fu¨r den Zeit-
raum 10. Juli 2005 00 UTC - 12. Juli 2005 00 UTC. Der Niederschlag ist mit einer Farba¨nderung
alle 20 mm dargestellt, wobei Regionen mit weniger als 80 mm weiß dargestellt sind. Die Mo-
delltopographie ist durch Linien alle 400 m angedeutet. Die Zahlen beschreiben die gemessenen
Niederschlagsmengen an den Wetterstationen (siehe Abb. 5.1b).
deutlich niedriger ist als in der na¨heren Umgebung. Trotz abfallender Topographie errei-
chen die Niederschlagsummen in den umliegenden Gebieten verbreitet zwischen 140 mm
und 180 mm. Das Niederschlagsmaximum wird im Gebiet 5 an einer Erhebung im Su¨dwe-
sten der Zugspitze mit knapp 200 mm erreicht. Das simulierte Niederschlagsmittel u¨ber
die 4 Talstationen (nur 3 davon befinden sich im Gebiet 5) ergibt einen Wert von 95,7
mm, woraus sich ein Versta¨rkungsfaktor von 1,21 berechnen la¨sst. Dieser ist also trotz ei-
ner generellen U¨berscha¨tzung der Niederschlagsmengen im gesamten Untersuchungsgebiet
a¨hnlich hoch wie bei den Beobachtungsdaten.
Es stellt sich nun die Frage, warum es auf dem Gipfel der Zugspitze zur Ausbildung ei-
nes ausgepra¨gten Niederschlagsminimums kommt. In Kapitel 4.3.2 wurden die Gru¨nde be-
reits kurz angesprochen. Fu¨r eine genaue Analyse sind in den Abbildungen 5.9b und 5.10b
die Vertikalschnitte der potentiellen Temperatur und des Gesamtwolkenmischungsverha¨lt-
nisses bzw. der Niederschlagsrate und der a¨quivalentpotentiellen Temperatur wiedergege-
ben. Man beachte, dass bei diesem Sommerfall die Hauptanstro¨mungsrichtung Nordosten
ist, weshalb auch der Querschnitt von Nordosten nach Su¨dwesten verla¨uft (siehe Abb.
5.7b). Die Windvektoren in Abbildung 5.9b deuten an, dass die Anstro¨mung wa¨hrend der
Hauptniederschlagsphase am 11. Juli 2005 um 06 UTC recht stark ist. Der sta¨rkste Wind
ist in einer Ho¨he von 700 hPa (3 km) zu finden, wo Werte zwischen 15 und 20 m s−1 simu-
liert werden. Daraus folgend konnten sich u¨ber den einzelnen Gebirgszu¨gen ausgepra¨gte
Hebungswolken bilden, die ein Gesamtwolkenmischungsverha¨ltnis von bis zu 0,9 g kg−1
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(andere Farbskala als in Abbildung 5.9a) aufweisen. Damit sind diese Werte sogar bedeu-
tend ho¨her als in den Fa¨llen 1 und 2 mit hoher orographischer Niederschlagsversta¨rkung.
Insgesamt zeigt die Struktur des Wolkenmischungsverha¨ltnisses in Abbildung 5.9b eine
viel ho¨here A¨hnlichkeit mit den Fa¨llen 1 und 2 als mit dem Fall 3, welcher ebenfalls einen
geringen vertikalen Niederschlagsgradienten aufweist.
a)
MAXIMUM VECTOR: 21.4 m/s (HORIZ)   286.6 cm/s (VERT)
b)
MAXIMUM VECTOR: 24.2 m/s (HORIZ)   403.0 cm/s (VERT)
Abbildung 5.9: Vertikaler Querschnitt entlang der Linie in Abbildung 5.7 zum Zeitpunkt der
Hauptniederschlagsphase um 12 UTC am 5. Dezember 1992 (a) und um 06 UTC am 11. Juli
2005. Die Vektoren deuten die Windkomponente entlang des Querschnitts an, die Linien stehen
fu¨r die potentielle Temperatur mit einem Konturintervall von 1 K und die Fa¨rbung stellt das
Gesamtwolkenmischungsverha¨ltnis (Wasser + Eis) dar. Die Farbstufe a¨ndert sich dabei in (a) alle
0,05 g kg−1 und in (b) alle 0,1 g kg−1. Die dicken Linien deuten die Lage der Frostgrenze an.
Die hohen Mischungsverha¨ltnisse in den Hebungswolken sind hauptsa¨chlich bedingt
durch das deutlich ho¨here Temperaturniveau, als in den 3 Winterfa¨llen. Mit steigender
Temperatur erho¨ht sich einerseits die Kondensationsrate bei gegebener vertikaler Windge-
schwindigkeit, und andererseits ist die Anlagerungsrate bei Regen niedriger. Die Anlage-
rung von Wolkenwasser an den in die Hebungswolke fallenden Niederschlag ist dabei der
bedeutendste Prozess zur Reduzierung des Wokenwassergehalts in der Feeder-Wolke. Des
weiteren ermo¨glicht die niedrige statische Stabilita¨t in den unteren 3 km ein ungehindertes
Aufsteigen der Luft an den Bergha¨ngen. U¨ber den Ta¨lern kommt es auf Grund von Absink-
bewegungen zu einer Auflo¨sung der Wolken, wie man z.B. bei x = 17 km und x = 28 km
sieht. Um 06 UTC am 11. Juli 2005 kann man im vertikalen Querschnitt keine großskalige
Wolkendecke auf Grund von frontaler Hebung ausmachen. Zu Beginn der Niederschlags-
phase mit U¨berquerung des Troges von Nordwesten hat es jedoch eine solche ausgedehnte
Wolkendecke in der mittleren Tropospha¨re (z = 4 km) gegeben, die zu großfla¨chigen, stra-
tiformen Niederschla¨gen gefu¨hrt hat. Die vertikale Schichtung der Atmospha¨re kann auch
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sehr gut an Hand des θe-Feldes in Abbildung 4.10b abgelesen werden. Die Schichtung in
den unteren 5 km ist nahezu feucht-neutral, was sich an den a¨hnlich hohen Werten der
a¨quivalentpotentiellen Temperatur am Boden und in 5 km Ho¨he zeigt. Dazwischen (bei z
= 2,5 km) erkennt man auf der linken Seite des Querschnitts eine leicht instabile Schicht
mit Werten, die um 1 - 2 K niedriger sind als in den umgebenden Luftschichten. Diese
geringe Instabilita¨t reicht zu diesem Zeitpunkt aber nicht fu¨r die Ausbildung von konvekti-
ven Zellen aus, doch zu anderen Zeitpunkten und an anderen Orten hat es wa¨hrend dieses
Niederschlagsereignisses eingebettete Konvektion gegeben. Aus den θe-Werten von ca. 317
K in 850 hPa la¨sst sich eine Schneefallgrenze von ungefa¨hr 2800 m - 2900 m ableiten.
Der Diskussion des Feldes der Niederschlagsrate in Abbildung 5.10b sollte hinzugefu¨gt
werden, dass es nicht mo¨glich war, einen Zeitpunkt zu finden, an dem die momentane Nie-
derschlagsverteilung das akkumulierte Niederschlagsfeld von Abbildung 4.7b vollsta¨ndig
repra¨sentiert. Am na¨chsten kommt noch die Verteilung am 11. Juli 2005 um 06 UTC. Sie
zeigt ein lokales Minimum der Niederschlagsrate in der Umgebung des Zugspitzgipfels,
wa¨hrend sowohl die Luv- als auch die Leeseite deutlich ho¨here Werte aufweisen. Vor al-
lem im Hochtal im Lee der Zugspitze werden recht hohe Niederschlagsraten von u¨ber 6
mmh−1 erreicht. Auch hier zeigt sich wieder, dass wegen der ho¨heren Temperaturen und
des damit verbundenen ho¨heren Sa¨ttigungsdampfdrucks die Niederschlagsintensita¨ten im
Sommer viel ho¨her sein ko¨nnen als im Winter. Im Gegensatz zur Zugspitze findet man bei
den niedrigeren Bergen bei x = 6 km und x = 14 km die ho¨chste Niederschlagsrate in der
Na¨he der Gipfel. Eine na¨here Untersuchung hat ergeben, dass das lokale Niederschlags-
minimum auf der Zugspitze in Verbindung mit der Frostgrenze bei 2900 m steht (dicke
Linie in Abbildung 5.9b). Durch die Lage der Frostgrenze in der Na¨he des Gipfelnive-
aus (2960 m) kommt es zum Auftreten von mehreren kombinierten Mechanismen, welche
von Za¨ngl (2007a) entdeckt wurden und in Za¨ngl (2008) im Detail untersucht wor-
den sind. Erstens fu¨hrt die Differenz in der Fallgeschwindigkeit zwischen Schnee/Graupel
und Regen zu einer Divergenz der Hydrometeortrajektorien in der Na¨he der Schmelzzo-
ne. Dies betrifft in diesem Fall die oberste Zone des Luvhanges der Zugspitze, wo der
Regen trotz der starken vertikalen Windgeschwindigkeiten zu Boden fa¨llt, wa¨hrend der
feste Niederschlag u¨ber den Gipfel ins Lee verfrachtet wird. Dies ist in Abbildung 5.10b
durch die dicken Linien illustriert, welche die ru¨ckwa¨rtsintegrierten Hydrometeortrajekto-
rien darstellen. Auf der Leeseite kommt es, bedingt durch die erho¨hte Fallgeschwindigkeit
der Hydrometeore unterhalb der Schmelzzone, zur Ausbildung einer Zone mit versta¨rkten
Niederschlagsraten. Zweitens fu¨hrt die Tatsache, dass die Anlagerungsrate von Wolken-
wasser bei Schnee und Graupel deutlich ho¨her ist als bei Regen, zu einer Verschiebung
der Zone des maximalen Niederschlagswachstums weg von den bodennahen Schichten, wo
das Wolkenwassermischungsverha¨ltnis am ho¨chsten ist (Abb. 5.9b). Daraus folgt, dass die
resultierende Niederschlagsversta¨rkung den Boden erst in einem gewissen Abstand im Lee
des Berges erreicht. In gewisser Weise ist diese Verschiebung ins Lee auch bei der Station
Ehrwald erkennbar. Wie man in Abbildung 5.8 erkennen kann, wurde an dieser Station
im Su¨dwesten der Zugspitze bei diesem Ereignis im Juli 2005 etwas mehr Niederschlag
registriert als auf dem Gipfel der Zugspitze. Dies wird auch durch die MM5-Simulation
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qualitativ so simuliert.
a) b)
Abbildung 5.10: Vertikaler Querschnitt entlang der Linie in Abbildung 5.7 zum Zeitpunkt der
Hauptniederschlagsphase um 12 UTC am 5. Dezember 1992 (a) und um 06 UTC am 11. Juli 2005.
Die dargestellten Felder beinhalten die Niederschlagsrate (siehe Text fu¨r Definition, Farba¨nde-
rung alle 0,5 mmh−1 in (a) und 1 mmh−1 in (b)) und die a¨quivalentpotentielle Temperatur
(Konturintervall 1 K). Zusa¨tzlich sind in (b) die ru¨ckwa¨rtsintegrierten Hydrometeortrajektorien
eingezeichnet.
Einen weiteren Anhaltspunkt fu¨r die lokalen Niederschlagsverha¨ltnisse am Zugspitz-
massiv geben die einige Jahrzehnte alten Beobachtungsdaten der Hangstation Schneefer-
nerhaus (2654 m), etwa 700 m Horizontaldistanz su¨dwestlich des Zugspitzgipfels gelegen.
Fu¨r die Periode zwischen 1931 und 1960 ergeben sich nach Fliri (1975) mittlere ja¨hrli-
che Niederschlagssummen von 2905 mm, wa¨hrend die Zugspitze im selben Zeitraum nur
auf 1946 mm kommt. Die relative Differenz von gut 30% tritt dabei ziemlich gleichma¨ßig
verteilt u¨ber das gesamte Jahr auf. Fu¨r das Winterhalbjahr ko¨nnten 2 Gru¨nde dafu¨r ver-
antwortlich sein. Einerseits kommt es durch die wesentlich ho¨heren Windgeschwindigkeit
am Gipfel zu einer starken Verdriftung von Schneeflocken und folglich zu einer erheblichen
Unterscha¨tzung der gefallenen Niederschlagsmenge. Andererseits kann der Transport von
abgelagertem Schnee (Schneetreiben) vom Zugspitzkamm in Richtung Schneefernerhaus
bei starkem Nordwind zu einer U¨berscha¨tzung der Niederschlagsmenge am Schneeferner-
haus fu¨hren. Im Sommer ist hingegen wegen der geringeren Windgeschwindigkeiten und
der oftmals sehr hohen Schneefallgrenze dieser Effekt nicht durch Messfehler zu erkla¨ren.
Eine plausible Erkla¨rung ko¨nnte das oben erwa¨hnte lokale Niederschlagsminimum auf der
Zugspitze bei Schneefallgrenzen in der Ho¨he des Gipfels liefern. Leider kann diese Hypo-
these nicht durch die Messdaten einer vor einigen Jahren eingerichteten automatischen
Station auf dem Schneefernerhaus u¨berpru¨ft werden, da die Datenqualita¨t bei dem dort
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installierten Niederschlagsmesser sehr schlecht ist.
Zusammenfassend zu diesem Kapitel ist noch zu erwa¨hnen, dass sich das numerische
Modell MM5 erfreulich gut fu¨r die Untersuchung von kleinskaligen Niederschlagsstrukturen
in den Alpen eignet. In allen 4 untersuchten Fa¨llen werden die Niederschlagsverha¨ltnisse
zwischen der Zugspitze und Garmisch qualitativ richtig wiedergegeben. Mit Hilfe von verti-
kalen Querschnitten konnten die verschiedenen orographischen Niederschlagsversta¨rkungs-
mechanismen gut visualisiert werden. Abschließend sollte an dieser Stelle noch betont
werden, dass auch versucht wurde, die negativen Niederschlagsdifferenzen zwischen der
Zugspitze und Garmisch bei konvektiven Niederschla¨gen aus su¨dwestlichen Richtungen
mit dem MM5 zu simulieren. Zwar bildete sich in einigen Simulationen Konvektion u¨ber
dem Wettersteinmassiv aus, welche in Garmisch mehr Niederschlag als auf der Zugspitze
lieferte, doch die quantitive U¨bereinstimmung zwischen simuliertem und beoabachtetem
Niederschlag war in diesen Fa¨llen schlecht. Der Hauptgrund fu¨r die schlechten Validie-
rungsergebnisse ist, dass konvektive Niederschla¨ge eine hohe ra¨umliche Niederschlagsva-
riabilita¨t haben und nicht deterministisch vorhersagbar sind.
Kapitel 6
Zusammenfassung der Ergebnisse
In dieser Arbeit wurde die klimatologische Bedeutung verschiedener orographisch be-
dingter Niederschlagsversta¨rkungsmechanismen in mehreren Regionen der Ostalpen un-
tersucht. Die dafu¨r notwendige Datenbasis besteht aus zwei großen Teilen. Zum einen
wurden die Beobachtungsdaten von u¨ber 1000 Stationen in Bayern und in den o¨sterreichi-
schen Bundesla¨ndern Vorarlberg, Tirol und Salzburg verwendet und zum anderen wurden
die meteorologischen Umgebungsparameter aus einer mit ERA-40-Daten angetriebenen
Klimamodus-Simulation mit dem numerischen Modell MM5 u¨bernommen. Zuna¨chst er-
folgte eine Umrechnung der Stationsdaten in ein einheitliches Zeitintervall von 6 Stunden.
Mit Hilfe der Felder der wichtigsten meteorologischen Parameter aus der Klimamodus-
Simulation des MM5 konnten nun die 6h-Niederschlagswerte der einzelnen Stationen in
verschiedene Klassen eingeteilt werden. Dabei wurde zwischen Kaltfront, Warmfront, kon-
vektivem und unklassifiziertem Niederschlag unterschieden. Konvektiver Niederschlag in
Verbindung mit Kaltfronten wurde dabei zur frontalen Klasse geza¨hlt. Die unklassifizier-
ten Fa¨lle repra¨sentieren hauptsa¨chlich frontru¨ckseitigen Stau und quasi-stationa¨re Fron-
ten. Zusa¨tzlich erfolgte noch eine Einteilung der 6h-Niederschlagsintervalle mit Hilfe der
Windrichtung in 700 hPa und eine Unterscheidung zwischen Sommer- und Winterhalbjahr.
Das erste klimatologische Niederschlagsmuster, das untersucht wurde, ist der Nie-
derschlagsgradient zwischen dem no¨rdlichen Alpenvorland und dem Alpennordrand. Dazu
wurden 3 Regionen im Alpenvorland und 3 Regionen in den Nordalpen ausgewa¨hlt, die
jeweils aus 10 Stationen mit a¨hnlicher Niederschlagsklimatologie bestehen. Auf Grund der
Niederschlagsdifferenzen zwischen diesen Regionen konnte die klimatologische Bedeutung
der einzelnen Niederschlagsklassen analysiert werden. Die Ergebnisse zeigen, dass sommer-
liche Konvektion und orographische Niederschlagsversta¨rkung den Hauptanteil am Nieder-
schlagsgradienten zu den Alpen hin ausmachen. Im Sommer tritt konvektiver Niederschlag
hauptsa¨chlich in Verbindung mit su¨dwestlicher Anstro¨mung auf, sowohl pra¨frontal als auch
direkt in Verbindung mit dem Durchzug einer Kaltfront. Dabei entwickeln sich Schauer
und Gewitter vorzugsweise u¨ber der erho¨hten Topographie der Alpen, von wo aus sie
dann mit der su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung ins Alpenvorland ziehen. Mit dieser Advek-
tion ist eine allma¨hliche Abschwa¨chung der Zellen verbunden, woraus sich eine Abnahme
der Niederschlagssummen in Richtung Alpenvorland ergibt.
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Auf der anderen Seite kommt es bei nordwestlicher bis no¨rdlicher Anstro¨mung zu
einer starken orographischen Hebung der feuchten Luftmasse an den Nordalpen und folg-
lich zu einer Niederschlagszunahme zu den Alpen hin. Dieser Prozess ist der wichtigste
Versta¨rkungsfaktor im Winterhalbjahr, wa¨hrend im Sommer die orographisch ausgelo¨ste
Konvektion dominierend ist. Die gro¨ßte Niederschlagsversta¨rkung durch orographische He-
bung ergibt sich fu¨r die Niederschlagsklasse der Kaltfronten. Aber auch bei den unklassifi-
zierten Fa¨llen kommt es durch die postfrontale, no¨rdliche Anstro¨mung zu einem deutlichen
Niederschlagsgradienten. Wa¨hrend im Alpenvorland nur mehr vereinzelte Schauer durch-
ziehen, kommt es durch den Stau in den Alpen zu andauernden, ergiebigen Niederschla¨gen
hinter einer Front. Ein Vergleich zwischen den 3 Regionen am no¨rdlichen Alpenrand hat
gezeigt, dass die Windrichtungsabha¨ngigkeit der Niederschlagszunahme zu den Alpen hin
einen eindeutigen West-Ost-Gradienten aufweist. Im su¨dwestlichen Bayern (Allga¨u) tritt
durch die lokale Topographie eine orographische Hebung nicht nur bei Nordanstro¨mung
auf, sondern auch bei westlichen Windrichtungen. Wegen der klimatologischen Ha¨ufigkeit
von Westwind ergibt sich in dieser Region der sta¨rkste Niederschlagsgradient bei einer
Westanstro¨mung. Geht man entlang des Alpenrandes weiter nach Osten, verschiebt sich
das Niederschlagsmaximum hin zu no¨rdlichen Windrichtungen, was sich auch auf die Nie-
derschlagsdifferenz zwischen dem Alpenvorland und den Nordalpen auswirkt. So tritt im
Osten von Bayern der sta¨rkste Niederschlagsgradient bei nordwestlicher bis no¨rdlicher
Anstro¨mung auf. Bei einer exakten Westanstro¨mung aus 270◦ kommt es zu einem nega-
tiven Niederschlagsgradienten zu den Alpen hin. Dies ist hauptsa¨chlich auf Fronten aus
Westen zuru¨ckzufu¨hren, die in den Nordalpen durch Leeeffekte von stromaufwa¨rts liegen-
den Bergen fu¨r verringerte Niederschlagsmengen sorgen, wa¨hrend im Alpenvorland das
Niederschlagsfeld ohne Abschwa¨chung durchzieht. Dieser Effekt betrifft das Allga¨u nicht,
weil es hier durch die topographische Struktur auch bei Westwind zu einer orographischen
Niederschlagsversta¨rkung kommt.
Anschließend wurden die Ursachen fu¨r die Niederschlagsabnahme von den Nordal-
pen in Richtung inneralpine Regionen genauer untersucht. Auch hier wurden wiederum
die Niederschlagsklimatologien von 3 Regionen in den Nordalpen und 3 Regionen in den
Zentralalpen miteinander verglichen. Auf Grund der geringen Stationsdichte in den inne-
ralpinen Gebieten besteht in dieser Untersuchung jede Region aus nur 5 Stationen, u¨ber
denen die Niederschlagswerte gemittelt wurden. Die Regionen sind dabei u¨ber die ge-
samte Analyseregion verteilt, um etwaige West-Ost-Niederschlagsdifferenzen zu erkennen.
Grundsa¨tzlich kommt es bei nordwestlichen bis no¨rdlichen Windrichtungen zu einer star-
ken Abschirmung der Niederschla¨ge an den Nordalpen. Dies betrifft vor allem Kaltfronten,
bei denen die Niederschla¨ge in den Nordalpen orographisch versta¨rkt werden, wa¨hrend es
in den inneralpinen Regionen durch Leeeffekte zu einer Abtrocknung der Luft und folg-
lich zu einer Reduzierung der Niederschlagsmenge kommt. Aber auch die unklassifizierten
Fa¨lle zeigen einen stark negativen Nord-Su¨d-Niederschlagsgradienten. Die Niederschlags-
differenz ist bei Warmfronten generell viel geringer, weil Warmfronten einerseits klimato-
logisch nicht so ha¨ufig sind und andererseits durch die aufgleitende Bewegung an der Front
die Abschirmung durch die Nordalpen viel schwa¨cher ist als bei Kaltfronten. Bei konvekti-
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ven Niederschla¨gen gibt es eine starke Abha¨ngigkeit des Niederschlagsgradienten von der
Windrichtung. Bei westlicher bis leicht su¨dwestlicher Anstro¨mung kommt es in den inne-
ralpinen Regionen versta¨rkt zur Bildung von konvektiven Zellen und Gewittern. Vor allem
in den o¨stlichen Regionen des Alpenhauptkamms fu¨hrt eine Konvergenz von Nordwest-
und Su¨dwestwinden, die durch die Umstro¨mung der Alpen bei Westwind entstehen, zur
Bildung von starken konvektiven Niederschla¨gen. Nimmt die su¨dliche Komponente in der
Anstro¨mung in 700 hPa zu, werden jedoch die u¨ber dem Alpenhauptkamm gebildeten Ge-
witter in Richtung Alpennordrand advehiert. Dort kommt es bei solchen Wetterlagen nicht
selten zu einer Versta¨rkung der konvektiven Zellen durch eine Konvergenz mit der aus dem
Alpenvorland einfließenden Thermikstro¨mung. Generell sind die Niederschlagsdifferenzen
zwischen den Nordalpen und den inneralpinen Regionen bei konvektiven Niederschla¨gen
wegen der fehlenden systematischen Niederschlagsversta¨rkung nicht so hoch wie bei fron-
talen Niederschla¨gen.
Vergleicht man die inneralpinen Regionen miteinander, erkennt man eine deutliche
Zunahme des klimatologischen Jahresniederschlages von Westen nach Osten. Wird in den
Ta¨lern der Zentralalpen im Westen von Tirol kaum ein Jahresniederschlag von 800 mm
erreicht, kommen die inneralpinen Regionen im Bundesland Salzburg auf teilweise deutlich
u¨ber 1000 mm. Eine wichtige Ursache dafu¨r liegt in einer kontinuierlichen Abnahme der
Kammho¨he der Nordalpen von Westen nach Osten. Aber auch die Nord-Su¨d-Ausdehnung
der Alpen nimmt nach Osten hin immer mehr ab, wodurch das U¨bergreifen von Nieder-
schla¨gen in die inneralpinen Ta¨ler im Osten erleichtert wird. Des weiteren hat auch die
Struktur der Nordalpen, mit west-ost-orientierten Ta¨lern und ma¨chtigen Gebirgszu¨gen im
Westen und kleinen Gebirgsgruppen mit zahlreichen Einschnitten in Nord-Su¨d-Richtung
im Osten, einen bedeutenden Anteil an der Verteilung der Niederschla¨ge. Zusa¨tzlich zur
Unterteilung in die verschiedenen Niederschlagsklassen wurde in diesem Abschnitt auch
ein Analyse der Abha¨ngigkeit des Niederschlagsgradienten vom Temperaturniveau durch-
gefu¨hrt. Auf Grund der Temperaturdaten der Wetterstationen und der Annahme eines
feuchtadiabatischen vertikalen Temperaturgradienten wurde die Schneefallgrenze der Luft-
masse bestimmt. Eine Einteilung in 3 Klassen (Schneefallgrenze > 2500 m, 2500 m - 1000
m, < 1000 m) ergab, dass die gro¨ßten Niederschlagsdifferenzen in der mittleren Klasse
auftreten. Dies ha¨ngt jedoch damit zusammen, dass eine Schneefallgrenze zwischen 2500
m und 1000 m u¨ber das Jahr gesehen am ha¨ufigsten vorkommt.
Der dritte Teil dieser Arbeit bescha¨ftigt sich mit Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen in
den Alpen. Zu diesem Zweck wurden 4 Stationspaare ausgewa¨hlt (jeweils bestehend aus ei-
ner Berg- und einer Talstation), an denen der Ho¨hengradient des Niederschlags untersucht
wurde. Bedingung fu¨r die Auswahl der Stationspaare war, neben einer großen Differenz in
der Seeho¨he (> 1000 m), auch eine geringe horizontale Distanz, um etwaige horizontale
Niederschlagsgradienten auszuschließen. Auch bei dieser Analyse wurde der Datensatz in
die 3 Klassen der Schneefallgrenze (> 2500 m, 2500 m - 1000 m, < 1000 m) unterteilt.
Die Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen wurden zusa¨tzlich auch in Abha¨ngigkeit der Wind-
richtung in 700 hPa untersucht. In einem zweiten Teil wurde die Abha¨ngigkeit der Nie-
derschlagsverha¨ltnisse von verschiedenen meteorologischen Parametern wie der Windge-
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schwindigkeit oder dem vertikalen Feuchteprofil analysiert. Fu¨r diesen Teil wurden konvek-
tive Niederschla¨ge mit Hilfe der Niederschlagsklassifizierung von Kapitel 3 ausgeschlossen,
da Konvektion fu¨r gewo¨hnlich nicht mit systematischen Berg-Tal-Niederschlagdifferenzen
verbunden ist.
Die Ergebnisse zeigen, dass die Niederschlagszunahme mit der Ho¨he sehr stark von
der lokalen Topographie beeinflusst wird. Wa¨hrend bei 3 Stationspaaren die Bergstation
deutlich ho¨here Niederschlagsmengen als das Tal aufweist, kann beim inneralpinen Sta-
tionspaar Patscherkofel/Innsbruck keine Niederschlagszunahme mit der Ho¨he festgestellt
werden. Dies kann auf die spezielle Lage der Bergstation Patscherkofel zuru¨ckgefu¨hrt wer-
den, welche sich als nicht gu¨nstig fu¨r orographische Niederschlagsversta¨rkung herausstellte.
Fu¨r die anderen Stationspaare kann eine starke Niederschlagszunahme mit der Ho¨he, mit
Werten von bis zu 50 mm pro Jahr und 10◦-Windsektor, hauptsa¨chlich bei nordwestlichen
bis no¨rdlichen Windrichtungen beobachtet werden. Dies trifft vor allem bei Schneefallgren-
zen unterhalb von 2500 m zu, wa¨hrend bei wa¨rmeren Temperaturen die Differenzen viel
geringer sind. Bei westlicher Anstro¨mung tritt kaum eine Niederschlagszunahme mit der
Ho¨he auf, weil bei diesen Wetterlagen der Wind parallel zum Alpenkamm weht. Im Falle
einer su¨dwestlichen Windrichtung kommt es beim Stationspaar Zugspitze/Garmisch zur
Ausbildung eines negativen Ho¨hengradienten des Niederschlags. Dies liegt an der lokalen
Topographie und der besonderen Lage der Bergstation Zugspitze. Die Zugspitze befindet
sich am westlichen Ende des Wettersteingebirges, eine Region mit bevorzugter Auslo¨sung
von Konvektion. Bei einer su¨dwestlichen Ho¨henstro¨mung werden die Zellen vom Gipfel
weg in Richtung Garmisch advehiert. Ihr Reifestadium erreichen sie dabei erst abseits von
der Gipfelstation, wodurch es zu einer negativen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz kommt.
Aber auch bei nordwestlicher bis no¨rdlicher Windrichtung gibt es bei hohen Temperatu-
ren (Schneefallgrenze > 2500 m) Fa¨lle, in denen die Gipfelregionen nur unbedeutend mehr
Niederschlag erhalten als die Ta¨ler. Diese besondere Situation wurde im letzten Teil der
Arbeit durch hochaufgelo¨ste MM5-Simulationen genauer analysiert.
Eine detaillierte Untersuchung der Niederschlagsdifferenzen zwischen der Zugspit-
ze und Garmisch ergab eine deutliche Abha¨ngigkeit der orographischen Niederschlags-
versta¨rkung von der Windgeschwindigkeit in 700 hPa. Je ho¨her die Windgeschwindigkeit,
desto sta¨rker fa¨llt die Niederschlagszunahme mit der Ho¨he aus. Dies liegt daran, dass
die Kondensationsrate bei orographischer Hebung proportional zur Windgeschwindigkei-
ten bei einem gesa¨ttigten Aufstieg und gegebenem Temperaturprofil ist. Die normalisier-
ten Werte (mm/6h) erreichen dabei bis zu 5 mm/6h fu¨r eine Windgeschwindigkeit von
mehr als 12.5 m s−1. Klimatologisch gesehen ist die Niederschlagsversta¨rkung bei tiefen
Temperaturen (Schneefallgrenze < 1000 m) gro¨ßer als bei hoher Schneefallgrenze, ob-
wohl kalte Luft weniger Feuchtigkeit aufnehmen kann als warme. Dies ist hauptsa¨chlich
darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass nordwestliche bis no¨rdliche Windrichtungen vermehrt im
Winter und in Verbindung mit hohen Windgeschwindigkeiten auftreten. Die Berg-Tal-
Niederschlagsdifferenzen zeigen auch einen Zusammenhang mit dem vertikalen Feuchte-
profil. Je dicker die gesa¨ttigte Schicht in der anstro¨menden Luftmasse ist, desto gro¨ßer ist
die orographische Niederschlagsversta¨rkung. Dies liegt daran, dass bei der Hebung einer
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feuchten Schicht mit großer vertikaler Ausdehnung mehr Wasserdampf auskondensieren
kann, als wenn nur eine du¨nne gesa¨ttigte Schicht gehoben wird.
Im letzten Teil der Dissertation wurde speziell auf die Niederschlagsdifferenzen zwi-
schen der Zugspitze und Garmisch eingegangen. Mit Hilfe von hochaufgelo¨sten numeri-
schen Simulationen mit dem MM5 wurden vier Ereignisse ausgewa¨hlt, die klimatologisch
relevante Niederschlagsmuster repra¨sentieren. Zwei Winterfa¨lle stehen fu¨r Situationen mit
einer hohen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenz bei starker nordwestlicher bis no¨rdlicher An-
stro¨mung. In einem dritten Fall herrscht ebenfalls eine no¨rdliche Anstro¨mung im Kamm-
niveau der Alpen, jedoch wurden bei diesem Ereignis nur relativ geringe Unterschiede
in der Niederschlagssumme zwischen der Zugspitze und Garmisch registriert. Der vierte
Fall repra¨sentiert eine Situation im Sommer mit einer Schneefallgrenze in Gipfelniveau
und sehr geringen Berg-Tal-Niederschlagsdifferenzen trotz starker Nordkomponente in der
Anstro¨mung. Durch vertikale Querschnitte wurde versucht, die dynamischen und mikro-
physikalischen Gru¨nde fu¨r die unterschiedlichen Niederschlagsmuster herauszufinden.
Die Voraussetzung fu¨r die Verwendung von Ergebnissen einer numerischen Simulati-
on ist eine eingehende Validierung mit Beobachtungsdaten. Die Validierungsergebnisse fu¨r
die ersten beiden Fa¨lle sind sehr zufriedenstellend, was sich an einem sehr hohen Korrela-
tionskoeffizienten (> 0.8) zeigt. Im zweiten Fall wurde allerdings die Niederschlagssumme
im gesamten Gebiet deutlich u¨berscha¨tzt, was sich aber teilweise auf eine messtechnische
Niederschlagsunterscha¨tzung durch starken Wind und tiefe Temperaturen zuru¨ckfu¨hren
la¨sst. Im dritten Fall liegt die simulierte Niederschlagsmenge sehr nah an der gemessenen,
wobei aber der Korrelationskoeffizient vergleichsweise niedrig ist. Dies kann damit erkla¨rt
werden, dass die Niederschlagsvariabilita¨t in diesem Fall generell sehr klein war, wodurch
kleine Abweichungen zwischen Modell und Beobachtung zu einer schlechten Korrelation
fu¨hrten. Relativ unzufriedenstellende Ergebnisse lieferte die Simulation des vierten Fal-
les wegen eingebetteter Konvektionszellen. Diese wurden im Modell um eine horizontale
Distanz von ca. 20 km falsch lokalisiert. Trotzdem wurden die Niederschlagsverha¨ltnisse
zwischen der Zugspitze und Garmisch in allen vier Fa¨llen exzellent wiedergegeben.
Die genaue Analyse brachte bei den ersten beiden Fa¨llen mit großer Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenz den klassischen Seeder-Feeder Effekt als dominierenden
Versta¨rkungsfaktor hervor. Weil die Stro¨mung teilweise in die Ta¨ler durchgegriffen hat,
konnten sich u¨ber allen Gebirgszu¨gen deutliche orographische Hebungswolken bilden, die
zu einer Niederschlagsintensivierung durch Anlagerung von Wolkenwasser fu¨hrten. U¨ber
den Ta¨lern kam es hingegen zu Absinkbwegungen und damit verbunden zu einer teilweisen
Verdunstung des synoptischskaligen Niederschlags. Die unterschiedlichen Versta¨rkungs-
faktoren zwischen Fall 1 (4.5) und Fall 2 (2.4) konnten teilweise durch die wesentlich
ho¨here großskalige Niederschlagsmenge in Fall 2 erkla¨rt werden. Aber auch die sta¨rkere
westliche Windkomponente mag etwas zur geringeren Niederschlagsversta¨rkung in Fall 2
beigetragen haben. Die Niederschlagsstruktur im dritten Fall wurde wegen der geringen
Windgeschwindigkeiten hauptsa¨chlich durch die großskalige frontale Hebung bestimmt
und nur wenig durch die Orographie beeinflusst. Außerdem kam es durch eine genau
u¨ber den Alpen liegende Frontalzone zu einer starken vertikalen Windscherung wa¨hrend
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der Hauptniederschlagsphase. Im vierten und einzigen Sommerfall konnten geringe Berg-
Tal-Niederschlagsdifferenzen nur in der Zugspitzregion beobachtet werden, was auf ein
lokales Niederschlagsminimum am Zugspitzgipfel zuru¨ckzufu¨hren ist. Auf Basis der hoch-
aufgelo¨sten Simulation konnte dieses Niederschlagsminimum durch eine Divergenz von Hy-
drometeortrajektorien erkla¨rt werden. Durch die unterschiedlichen Fallgeschwindigkeiten
von Schnee/Graupel und Regen bildete sich an der Schmelzzone in Ho¨he des Gipfelnive-
aus ein Bereich mit geringeren Niederschlagsmengen aus. Auch die sta¨rkere Anlagerung
von Wolkenwasser an den in die Hebungswolke hineinfallenden Niederschlag bei Schneefall
favorisiert starkes Wachstum der Niederschlagsteilchen eher oberhalb der Schneefallgrenze
als knapp darunter. Wegen der Verdriftung kam es in diesem speziellen Fall zur Ausbildung
eines deutlichen Niederschlagmaximums im Lee der Zugspitze.
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